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La présente étude est une contribution à l'analyse du problème de la genèse et de l'exhumation
des roches métamorphiques de haute à très haute-pression et basse-température dans les
chaînes de montagnes. Cette question, largement débattue à l’heure actuelle, interesse depuis
plusieurs années d'une part de nombreux géologues spécialistes de la lithosphère continentale
et d'autre part des modélisateurs des zones de convergence de plaques.
L'un des faits acquis depuis une vingtaine d'années est que des portions de croûte océanique,
de croûte continentale et de leurs sédiments respectifs sont subduits jusqu'à des profondeurs
de l'ordre de la centaine de kilomètres, puis exhumés dans les zones internes des orogènes.
Lors des processus de subduction, les roches crustales acquièrent des paragénèses typiques des
faciès schistes bleus et éclogites et leur densité augmente de façon significative jusqu'à
éventuellement dépasser la densité du manteau dans lequel elles sont enfouies. Il existe par
ailleurs un large consensus pour penser que le retour à la surface des roches éclogitisées est
rapide (plusieurs dizaines de milimètres à quelques centimètres par an), permettant ainsi une
bonne préservation des paragénèses de haute-pression et basse-température. Cependant
remonter rapidement des roches métamorphiques très denses impose des mécanismes
tectoniques très différents des modèles érosion / isostasie, et implique des conditions aux
limites particulières dans la zone de subduction où les forces tectoniques sont dominantes sur
les forces de volume. En conséquence les processus d'exhumation posent des problèmes
importants en terme de dynamique de la lithosphère, comme en témoigne la multiplicité des
modèles proposés jusqu’ à présent.
Pour aborder efficacement cette question, il est nécessaire de mettre en oeuvre des approches
complémentaires et en particulier des analyses pétrologiques et géochronologiques combinées,
des études structurales, en se référant à un cadre géophysique permettant d'imager les
structures à l'échelle crustale, et des modélisations numériques ou analogiques. La mise en
oeuvre en 1995 du programme GéoFrance 3D-Alpes offrait l'opportunité de développer ce
type de démarche à l'échelle d'un secteur clef des Alpes occidentales, situé sur une géotraverse
entre Briançon et Cavour au sein de la zone Piémontaise des Alpes cottiennes. Ce domaine a
Introduction générale
fait l’objet de nombreux travaux en termes d’analyses lithologiques, structurales et
métamorphiques permettant une compréhension géodynamique poussée de la chaîne alpine.
Cet ouvrage est structuré en cinq parties :
-La première partie permet de replacer l’ensemble du travail dans un contexte
géodynamique général par l’intermédiaire d’une synthèse bibliographique sur la structure et
l'évolution des Alpes occidentales.
-La deuxième partie de cet ouvrage présente les résultats de l'analyse pétrologique du
domaine piémontais qui permet d'une part de mettre en évidence la diversité des conditions de
haute-pression et basse-température, d'autre part d'identifier les différentes unités
métamorphiques. Cette analyse permet également de traiter la question du volume de roches
exhumées depuis une même profondeur, ce qui revient à identifier l'échelle à laquelle les
conditions métamorphiques de haute pression sont homogènes.
-La troisième partie traite de l'évolution géochronologique par l'utilisation de la
méthode des traces de fission sur des roches de la zone Piémontaise et apporte des contraintes
sur les âges de refroidissement et des vitesses d'exhumation des différentes unités
tectonométamorphiques.
-La quatrième partie de ce mémoire est consacrée à la présentation de l'analyse
structurale de la zone Piémontaise et permet d'aborder la signification de l'extension syn-
convergence et de caractériser la transition ductile / fragile. De plus une analyse
microthermométrique des fluides contemporains de la déformation syn-schistes verts est
développée afin de caler en pression et température les différentes générations de structures
syn à post-schistes verts.
-La cinquième partie est dédiée à l'analyse du champ de déformation actuel et à ses
relations avec les structures crustales définies à partir des données géophysiques. Cette
imagerie crustale fournit le cadre dans lequel les données pétrologiques, géochronologiques et
tectoniques sont interprétées.
Enfin une synthèse nous permet de présenter la zone Piémontaise des Alpes occidentales
comme un paléo-complexe de subduction, c'est à dire l'association d'un prisme essentiellement
méta-sédimentaire et d'un prisme serpentineux profond, poinçonnés et donc déformés durant
la collision alpine.
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STRUCTURES ET DYNAMIQUE DES ALPES OCCIDENTALES.
INTRODUCTION
Les Alpes occidentales appartiennent à la grande structure orogénique qui s'étend sur près de
1200 kilomètres depuis les rives de la méditerranée jusqu'aux portes de Vienne, en dessinant
un arc à convéxité Ouest (fig.1-1), dont la concavité est occupée par la plaine du Pô.
Figure.1-1-Carte tectono-métamorphique et sédimentaire des Alpes.
1-Métamorphisme des unités continentales des Alpes occidentales et centrales: (a)-schistes bleus; (b)-éclogitique.
2-Métamorphisme des unités orientales austro-alpines (socle et couverture): (a)-faible; (b)-schistes verts à faciès à
amphibolitique. 3-Flysch crétacé à Eocène. 4-Unités ophiolitiques indifférentiées. 5-Principaux plutons oligocènes le long
de la faille periadriatique. 6-Bassins oligo-miocènes.
A-nappe de l'adula; Ad-Adamello; AU-nappes Austro-alpines orientales de socle et de couverture; B-Bergell; D-Dinarides
EW/TW/RW-fenêtres de l'Engadine, des Tauern et de Rechniz; HE-unités ultra-helvétiques, helvétiques et dauphinoises;
LPN-nappes penniques inférieures; MR/GP/DM/S-Mont Rose, Grand Paradis, Dora Maira et Suretta; NCA-Alpes calcaires
septentrionales; PF-Front Pennique; SA-Sud Alpin; SB-Nappe du Grand St.Bernard; SC-chaînes subalpines; SC/DB-nappes
occidentales austro-alpine Sesia Lanzo et Dent Blanche (modifié d'après POLINO et al., 1990).
Sa situation géographique, au coeur de l'europe, a fait de cette chaîne un laboratoire privilégié
pour l'ensemble des disciplines des Sciences de la Terre, lui conférant le terme "de chaîne la
mieux étudiée au monde". L'ensemble des travaux ont permis, très tôt, d’en dresser les grands
traits paléogéographiques, structuraux et géodynamiques, complétés plus recement par
l'utilisation massive des méthodes géophysiques qui permettent l'accès à une représentation
d'échelle lithosphérique. Ce chapitre présente les grands traits la géologie alpine sur lesquels
l'ensembles des géologues s'accordent, avec cependant un accent particulier porté sur la
géologie de la partie occidentale de la chaîne.
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1-STRUCTURE ACTUELLE.
1-1-Descriptions géologiques et structurales.
Les Alpes occidentales résultent de la collision, au début du Tertiaire, de deux lithosphères
continentales, correspondant à la plaque eurasiatique et au promontoire apulien. Le
rapprochement de ces deux plaques a engendré, par subduction et obduction, la fermeture d'un
domaine océanique majeur correspondant à la Téthys alpine ou domaine Ligure ou Liguro-
Piémontais.
Il en résulte actuellement un édifice, d'échelle crustale, de nappes et d'écailles déformées
chevauchant l'avant pays européen à l’Ouest et lui même chevauché à l’Est par le domaine
Austro-Alpin. Deux ensembles structuraux majeurs peuvent être distingués dans l'édifice
tectonique des Alpes occidentales (fig.1-2):
-D'une part la zone externe correspondant à de la croûte européenne et à sa couverture
para-autochtone affectée par une tectonique superficielle dans le domaine Dauphinois et le
Figure.1-3-Coupes schématiques et signatures métamorphiques de l'actuelle pile de nappe alpine depuis 1-la bordure
orientale autrichienne, 2-la fenêtre des Tauern,  3-les Alpes centrales, 4-les Alpes Pennines, 5-les Alpes Graies, 6-les
Alpes Cottiennes, d'après POLINO et al.,1990.
1-Métamorphisme de HP dans le socle et les couvertures, (a)- assemblage SB d'âge Eocène et (b)-Eclogitique/SB d'âge Crétacé-
Eocène, l'étoile dans Dora Maira signale l'assemblage pyrope-coesite, 2-métamorphisme (a)-faible, (b) SV à amphibolitique dans
les unités austro-alpines, 3-unités de flysch, 4-unités ophiolitiques Eclogite/SB, 5-plutons oligocènes, 6-dépôts molassiques tertiaires.
Les initiales sont les mêmes que la figure.1-1.  
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domaine Subalpin, tandis que le socle est affecté par de grands chevauchements intracrustaux,
individualisant les massifs cristallins externes de l'Argentera-Mercantour, du Pelvoux, de
Belledonne, du Mont Blanc et de L'Aar. Ce domaine n’est que peu ou pas affecté par le
métamorphisme alpin.
-D'autre part les zones internes constituées par la juxtaposition d'unités lithologiques
contrastées et fortement métamorphiques. Ces unités appartiennent (i) à de la marge
téthysienne amminçie, il s'agit alors des unités Briançonnaises et des Massifs cristallins
internes de Dora Maira, du Grand Paradis et du Mont Rose, (ii) à du domaine océanique (pied
de marge et croûte océanique) correspondant alors à la zone Piémontaise, (iii) à du domaine
Austro-alpin (zone Sesia et nappe de la Dent Blanche) à affinité Apulienne pour la plupart des
auteurs. Le chevauchement Pennique ou front sub-briançonnais suivant la transversale,
représente la limite chevauchante du front de nappes internes sur la zone externe, tandis que la
ligne insubrienne, représente la limite tectonique orientale de la chaîne, séparant le domaine
Sud-Alpin, peu déformé, des zones internes.
Cette géométrie globale à déversement Ouest et Nord est bien visible sur la série de coupes de
la figure 1-3. Quelque soit la position du tracé de la coupe suivant l'arc alpin, on distingue
systématiquement un domaine interne métamorphique déversé (zones internes) vers l'Ouest et
le Nord-Ouest sur la marge européenne (zone externe) au niveau du front Pennique. Ce
complexe métamorphique apparait au Nord chevauché par les unités austro-alpines qui
constituent le sommet de l'édifice de nappe.
1-2-Image sismique des Alpes occidentales.
L’accès aux structures profondes des Alpes occidentales a été obtenue dès la fin des années 80
avec l’aboutissement du programme ECORS-CROP-Alpes et les premiers profils de sismique
réflexion brut (Bayer et al., 1987; Nicolas et al., 1990). Le profil sismique passe au niveau du
massif du Grand Paradis suivant une géotraverse NW-SE entre le massif subalpin des Bornes
et la plaine du Pô, recoupant perpendiculairement l’ensemble des structures de la zone externe
et des zones internes.
La figure 1-4 présente les résultats simplifiés des pointés sismiques migrés suivant une coupe
NW-SE (Tardy et al., 1990). Les réflecteurs sismiques pemettent d’imager sans ambiguité le
moho européen situé à 37 km de profondeur à l’aplomb du massif de Belledonne. Ce moho se
localise sous une croûte inférieure fortement litée sismiquement. La partie apulienne du profil
est caractérisée par un ensemble de réflecteurs correspondant aux épais dépôts molassiques de
la plaine du Pô, faisant écran au moho. Sous les zones internes les réflecteurs sismiques plus
diffus et moins bien orientés, à part la série de réflecteurs rattachée au front pennique, la








EUROPEAN   LOWER CRUST
Figure.1- 4-Donnes du profil de simique rflexion profonde ECORS-CROP Alpes (TARDY et al., 1990),
avec trois interprtations structurales du profil (L.C-ligne Canavese; F.P-front Pennique).
A-Modle d’cailles lithosphriques,  le corps d’Ivra est reli au au front Pennique, d’aprs TARDY et al. (1990).
B-Modle d’caillage de la lithosphre europenne sous les zones internes, modifi d’aprs POLINO et al. (1990).
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le modèle proposé par Tardy et al. (1990) ou par Polino et al. (1990) le moho sous les zones
internes se localise à une trentaine de kilomètres de profondeur sous les nappes penniques
inférieures (écailles de croûte européennes). Il s’agit alors du toit d’une écaille mantellique
charriée sur la marge européenne et ratachée soit (i) au corps d’Ivrée pour Tardy et al. (1990),
soit (ii) rattaché au manteau d’affinité Européenne pour Polino et al. (1990). Un troisième
modèle plus récent proposé par Roure et al. (1996) interprètent cette zone comme un
ensemble de ¨duplex¨ de croûte inférieure poinçonné par le manteau apulien. Quelques soient
les interprétations et modèles utilisés, le profil sismique montre clairement de vastes
écaillages crustaux permettant un épaississement crustal de plus de 50 km d’épaisseur à
l’aplomb du Grand Paradis. De plus la structure profonde assymétrique, se caractérise par le
sous-charriage vers l'Est (subduction continentale) de l'ensemble de la marge passive
européenne sous les unités métamorphiques des zones Internes.
1-3-Image sismique des Alpes centrales.
Dans les Alpes centrales, un ensemble de données sismiques et gravimétriques ont été
acquises lors des projets NPF.20 et EGT (European GeoTraverse) (Pfiffner et al., 1997),
complétant plus au Nord l'image sismique profonde des Alpes. Ces données géophysiques
confrontées aux contraintes structurales et géologiques, ont permis de proposer un profil
géologique de la partie profonde des Alpes centrales (Fig.1-5).
  
Figure.1-5-Profil géologique à travers les Alpes centrales le long du transect NFP20, modifié d'après
Pfiffner (1993).  Le profil montre une structure crustale caractérisée par la subduction de la croûte
inférieure européenne, tandis que la croûte supérieure est sous-plaquée et poinçonnée par un indenteur
apulien.
Pfiffner (1993) identifie la présence d’un indenteur apulien sous les zones internes. Cet
indenteur est interprété comme constitué de croûte et de manteau, semblable à la structure en
crocodile proposée pour le profil ECORS. Cet indenteur est responsable en grande partie de
l’écaillage de la croûte supérieure européenne, alors que la croûte inférieure est subduite
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progressivementavec le manteau lithosphérique dans l’asthénosphère. Cette dynamique
d’indentation est responsable également de l’exhumation tardive des zones internes des Alpes
centrales. A la différence des interprétations réalisées le long du profil ECORS, le front
Pennique n’est pas rattaché en profondeur à la surface basale du poinçon, mais semble
correspondre à un chevauchement intracrustal.
2-EVOLUTION GÉODYNAMIQUE.
L’histoire géologique alpine offre l’avantage de présenter un cycle orogénique "pratiquement"
complet depuis un stade précoce de rifting et d’océanisation jusqu’au stade actuel de collision
continentale.
2-1-Riftogénèse et océanisation.
L’évolution géodynamique alpine débute, dès le Trias, par un épisode de distension
intracontinentale, sur un socle préalablemment structuré au cours de l’orogénèse Varisque.
Cette extension se traduit au cours du Jurassique inférieur et moyen par le rifting de la croûte
avec développement de blocs basculés, limités par des failles normales syn-sédimentaires
(Lemoine et al., 1986; Lemoine et al., 1989; Coward et Dietrich, 1989; Coward et Ries, 1991;
Dumont, 1994). L’épisode de rifting s’achève vers la fin du Dogger par l’ouverture d’un
domaine océanique Téthys Ligure, couplée cinématiquement avec l’expansion de l’Atlantique
central (fig.1-6).
       
Figure.1-6-Reconstitution de l'évolution de l'océan Atlantique central (A) et de la
Téthys Ligure (L) durant le Mésozoïque (D'après Lemoine, 1988).
Classiquement ce domaine océanique est décrit comme étroit (type mer Rouge) plus ou moins
décrochant (type Golfe de Californie), il s’agit alors d’un bassin de petite dimension
Structures et dynamique des Alpes occidentales                                                    Chapitre I
caractérisé par une accrétion océanique suposée peu développée (Lemoine, 1980; Weissert et
Bernoulli, 1985). Néanmoins pour certains auteurs (Polino et al., 1990; Lagabrielle et Cannat,
1990) ce domaine océanique devait être de dimension équivalente à l’actuel Atlantique Nord,
avec des taux d’expansion lent de quelques centimètres par an, impliquant une expansion sur
une durée de près de 50 Ma. Les récents travaux de Lagabrielle et Lemoine (1997) montrent
d’ailleurs que l’océan Téthys ligure, sur des arguments stratigraphiques (sédiments reposant
directement sur les serpentinites et gabbros mantelliques) et pétrologiques (faibles volumes de
magma et absence de complexe filonien) avait une forte affinité avec la lithosphère qui
caractérise l’axe de l’actuelle dorsale médio-Atlantique (ride lente).
Cependant de nombreuses questions liées à cette périodee d’extension, sont encore en suspend
à l’heure actuelle comme:
-le caractère symétrique ou assymétrique du rifting (Lagabrielle, 1987; Lemoine et al.,
1987;  Stampfli et Marthaler, 1990; Lardeaux et Spalla, 1991);
-le rôle des structures  liées à l’effondrement gravitaire de la chaîne hercynienne sur le
début de l’extension (Malavieille et al., 1990; Rossi et al., 1993; Gardien et al., 1997).
2-2-Convergence et subduction.
L’évolution géodynamique alpine se poursuit par la fermeture du domaine océanique téthysien
qui est marquée par une importante tectonique intra-océanique au Cénomano-Turonien
(Lagbrielle, 1987) associé à de l’écaillage océanique et des processus d’obduction. Cette
fermeture se poursuit par la subduction à vergence Est ou Sud de la croûte océanique (Ernst,
1973; Ernst et Dal Piaz, 1978) mais également des séries sédimentaires et des portions de
croûte continentale (Dal Piaz et al., 1972; Lardeaux et al., 1982; Lardeaux et Spalla, 1991),
générant un métamorphisme haute pression et basse température dans toutes les lithologies
d’affinités océaniques et continentales (Droop et al., 1990; Spalla et al., 1996). Cette
subduction est aussi à l’origine d’un métamorphisme de Ultra Haute Pression caractérisé par
le développement de paragénèses à coesite et pyrope stables (Dora Maira: Chopin, 1984;
Zermatt-Saas: Reinecke, 1991). L’évènement métamorphique de Haute Pression (éclogite à
schistes bleus) est daté entre 60 et 40 Ma (Liewig et al., 1981; Caby et Bonhomme, 1982;
Monié et Philippot, 1989; Takeshita et al., 1994; Cliff et al., 1998; Rubatto et al., 1998) dans
les unités Piémontaises. Il est plus ancien dans les unités austro-alpines (Spalla et al., 1996;
Duchêne et al., 1997) et plus récent (38-32 Ma) dans le massif de Dora Maira (Tilton et al.,
1991, Gebauer et al., 1997; Duchêne et al., 1997). Cette suduction fait place dès l’Eocène à
l’entrée en subduction de la marge passive européenne sous l’Apulie.
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Figure.1-7-Chronologie de mise en place de l'édifice de nappes briançonnais. Les premières étapes ont lieu avant
l'interruption de la sédimentation (Crétacé sup.-Paléocène). Un premier empilement de nappes simple (C/B/A) a été
construit lors de la phase1, sous le charriage du Flysch à Hemintoïdes. Le découpage des nappes a été guidé par les
structures précédentes, et le transport s'est probablement effectué vers le N ou le NW. Ensuite, ce premier édifice a
été transporté vers l'W ou le SW sur la zone externe (activation du front Pennique) et redécoupé (phase2), puis
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Figure.1-8-Evolution tertiaire de l'avant pays Alpin présentant les principaux dépôts sédimentaires et évènements
tectoniques (modifié, d'après Guellec et al.,1990).
1-Unités Penniques; 2-couverture Ultra-helvétique, 3-flysch Subalpin, 4-dépôts molassiques, 5-dépôts cénozoïques de la Bresse,
6-couverture mésozoïque Subalpine, 7-sous-bassement européen indifférencié, 8-position du point-haut et du dépôt centre durant
le Tertiaire, O.M.M-molasse marine supérieure, U.M.M- molasse marine inférieure, U.S.M-molasse continentale inférieure, U.H
-Ultra-helvétique.
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2-3-Convergence et collision.
La collision s’initie à l’Eocène inférieur, elle correspond au raccourcissement des deux
marges. Ce raccourcissement à la fin de l’Eocène se traduit dans le Briançonnais et en zone
Piémontaise par une tectonique de nappes superficielles (Tricart, 1984), qui aboutira au
premier empilement de nappes sous le charriage du flysch à Helmintoïdes.
A partir de l’Oligocène, la collision continentale gagne l’extérieur de l’arc alpin, se
traduisant par le découpage et le transport de l'édifice Briançonnais sur le domaine externe
(fig.1-7). Le front de nappes correspond à l'activation du chevauchement Pennique frontal, au
pied duquel se développe les séries molassiques d’avant pays (fig.1-8) qui remanient les
produits du métamorphisme haute pression-basse température (De Graciansky et al., 1971;
Bodelle, 1971; Polino et al.,1991). Simultanément la marge européenne est épaissie par sous
charriage d’unités crustales progradantes vers l’avant pays. Cet empilement de nappes est
décrit dans l’ensemble de la chaîne alpine, avec un maximum d’épaisseur observé dans les
Alpes suisses, ou il est responsable de l’anomalie thermique du dôme lepontin. Cette anomalie
thermique génère un métamorphisme HT-BP (Merle et Le Gal, 1988), qui est interprété
comme le résultat de la relaxation thermique de la croûte continentale épaissie. C’est à la
même période, vers 30 Ma, qu’apparait dans les zones internes le magmatisme alpin localisé
le long de la ligne Insubrienne. Cet évènement thermique pourrait également être la
manifestation du rééquilibrage thermique lié au ¨slab breakoff¨ de la lithosphère européenne
(von Blanckenburg et Davies, 1995) contemporainement à la mise en place de la plupart des
masses plutoniques et des princpales nappes de flysch (Stampfli et Marthaler, 1990).
A partir du Miocène, la surrèction des massifs critallins externes (Tricart, 1982)
marque le blocage de l’épaississement crustal en contexte de convergence. C’est à ce moment
que la bordure Briançonnaise est rétrodéversée (Tricart, 1975) (fig1-8). Puis le front de
déformation atteint l’avant pays Dauphinois tectonisant les molasses oligocènes (Milnes et al.,
1981). Au même moment se développe, le long des structures peri-adriaditiques, un important
coulissage dextre entrainant la formation de grandes structures décrochantes dans les zones
Internes (Tricart et al., 1996; Sue, 1998; Bistacchi et al., 2000).
La dernière phase tectonique compressive fini-Miocène se caractérise par une
déformation superficielle de couverture dans l’avant-pays Alpin (Digne, zone Helvétique et
Jura) et le déplacement vers le Nord-Ouest des Préalpes.
Cependant les travaux récents dans les zones internes (Ballèvre et al., 1990; Merle et Ballèvre,
1992, Lazarre et al., 1994; Agard, 1999; Sue, 1998; Bistacchi et al., 2000) soulignent et
documentent l’existence d’une importante tectonique extensive syn-convergence. Pour
l’instant cette déformation n’est pas intégrée dans le schéma classique d’évolution des Alpes.
De nombreuses questions concernant l’importance, la répartition et l’initiation de ce
phénomène, ainsi que sa relation avec la déformation actuelle, restent en suspend.
AC
B
Figure.1-9-Reconstitution des mouvements relatifs de l'Afrique par rapport à l'Europe  déduit
des anomalies magnétiques de l'océan Atlantique d'après A-Tapponnier, 1977; B-Savostin et al.,
1985; C-Dewey et al., 1989. 
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3-RELATION AVEC LA TECTONIQUE DES PLAQUES.
L’accès à une évolution géodynamique de la chaîne Alpine nécessite un changement majeur
d’échelle d’observation. Il s’agit en effet d’interpréter son évolution tectonique au travers de
la cinématique globale des plaques. De nombreux auteurs (Biju-Duval et al., 1977;
Tapponnier, 1977, Olivet, 1978; Savostin et al., 1985; Dewey et al., 1989), reconstituent le
mouvement relatif de l’Afrique par rapport à l’Eurasie en utilisant les anomalies magnétiques
de l’océan Atlantique depuis Dogger.
Durant le cycle alpin, les modèles (fig.1-9) proposent une direction de déplacemement de
l’Afrique, par rapport à l’Eurasie supposée fixe, vers l’Est et cela jusqu’au Crétacé, se
traduisant par un coulissage senestre E-W responsable du rifting et de l’ouverture de la Téthys
en régime transtensif (Lemoine et al., 1986). Puis le déplacement évolue suivant une direction
Nord à Nord-Est (Dewey et al.,1989) générant la fermeture océanique par subduction de la
Téthys, suivie de la collision Alpine. Cependant le changement de direction E-W à N-S,
associé au changement majeur de régime tectonique (transtensif à compressif) est mal calé
dans le temps car il intervient durant la période magnétiquement stable du Crétacé (anomalies
M0 à 120 Ma et M34 à 80 Ma). Durant la montée N-S, une évolution vers un mouvement NW
est proposée dont l’âge varie de 37 Ma (Olivet, 1978; Savostin et al., 1985  et Bonnin, 1978 in
Ménard, 1988) et 13.7 à 11.6 Ma (Dewey et al., 1989).
Cependant comme le souligne
Y.Lagabrielle (1987), l’histoire
tectonique au Crétacé du domaine
Liguro-Piemontais et de ses abords
continentaux, dépend tout autant du
devenir de la micro-plaque ibérique
que du mouvement respectif de
l’Afrique et de l’Europe (fig.1-10).
Une autre façon de reconstituer la
cinématique à l’échelle de l’arc Alpin
est l’utilisation des cartes de linéation
d’allongement en considérant qu’il
existe une relation directe entre le
champ de déformation et les
déplacements. Ce postulat n’est
valable que dans le cas d’une
déformation générée dans un contexte
tectonique où le régime dominant est





Figure.1-10-Schéma présentant l'évolution de la frontière Apulie-Ibérie lors
de l'histoire de la chaîne alpine (modifié d'après Lagabrielle, 1987).
collision Apulie-Europe et
Ibérie-Europe et coulissement




dérive de l'Apulie vers
l'Est et ouverture de la
Téthys
Figure.1-11-Cartes des principales directions de mouvement dans les Alpes occidentales, déduites des linéations d'étirement
dans des environnements métamorphiques différents (D'après Choukroune et al.,1986).
Structures et dynamique des Alpes occidentales                                                    Chapitre I
homogène des directions de linéation dans les Alpes occidentales. Elles se répartissent
transversalement à l’axe de la chaîne, dessinant des trajectoires radiales à l’arc de direction E-
W à SE-NW. Elles sont interprétées comme le sens de déplacement des grands
chevauchements.
-Plus récemment Choukroune et al. (1986), distinguent différentes générations de linéation
d’étirement, observées en particulier dans les domaines éclogitiques des zones internes (fig.1-
11). Une première direction de linéation éclogitique globalement N-S, interprétée comme la
direction initiale de charriage des matériaux océaniques et de la plaque africaine sur le
continent européen. Une seconde génération de linéations, soulignée par des minéraux
rétromorphiques, de direction globalement E-W, est interprétée en terme de direction de
déplacement durant la collision continentale. Enfin, un troisième champ de déplacement est
déduit des linéations tardi-schistes verts dont la trajectoire impose une rotation rigide des
objets, probablement lié au poinçonnement de l’Europe par l’Apulie. Si tous les auteurs
s’accordent sur l’idée du poinçon Apulien, les champs de déformation et de déplacement qui










Figure1-12-Représentations schématiques de deux modèles de déformation par poinçonnement de l'Apulie, suivant
deux directions de convergence (L.I-Ligne Insubrienne, F.P-front Pennique).
A-Modèle de déformation par rotation rigide anti-horaire (Gidon, 1974; Ménard, 1988; Vialon, 1990), B-modèle par
poinçonnement et écrasement rigide-plastique (Tapponnier, 1977; Laubscher, 1988).
En effet, si l'on  considère une direction de déplacement de l’indenteur vers le NW,
l’alignement Belledonne-Mont Blanc-Aar représente un alignement frontal par rapport à la
déformation tandis que l’alignement Pelvoux-Argentera se trouve parallèle à la direction de
déplacement.
-Dans cette hypothèse certains auteurs (Gidon, 1974; Ménard, 1988; Vialon, 1990)
proposent un modèle de déformation par rotation rigide anti-horaire où les unités déformées,
bloquées sur l’avant pays européen sont expulsées lors de la rotation. L’accomodation de la
rotation aux limites du système se fait par l’intermédiaire de grandes structures décrochantes
dextres au Nord et au Sud sur lesquelles vient s’enraciner le front Pennique dont le jeu devient
également décrochant dextre. Par contre Philip (1987) et Ritz (1991) interprètent le champ de
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déformation tardif comme le résultat d'un racourssissement accomodé par deux directions de
décrochement majeur. D'une par senestre le long de l'axe Belledonne-Mont Blanc et du front
Pennique, et d'autre par dextre au Nord et au Sud le long de la ligne insubrienne et de l'axe
Pelvoux-Argentera.
-D’autres auteurs proposent d’expliquer les structures par un modèle par
poinçonnement et écrasement rigide-plastique (Tapponnier, 1977; Laubscher, 1988). La
translation du promontoire apulien vers le NNW, induit par la convergence directe N-S entre
l’Afrique et l’Europe, est accomodée par de grands décrochements dextres dans la partie Nord
de la chaine, le long de la ligne Insubrienne et senestres au Sud, tandis que le front Pennique
reste une structure chevauchante vers l’avant pays, radial à l’arc alpin.
4-SCHÉMA STRUCTURAL DE LA PARTIE MÉRIDIONALE DES ALPES
OCCIDENTALES.
Dans le cadre de ce travail il est rapidement apparu nécessaire de réaliser un schéma structural
des Alpes occidentales, qui synthétise l’ensemble des informations lithologiques, structurales
et métamorphiques publiées ces dernières années (de façon souvent éparses !...) après les avoir
confrontées à nos observations de terrain. Ainsi la carte 1-13 et les coupes associées (fig.1-
14), ont elles été réalisées d'après nos données de terrain associées à la compilation et la
synthèse de l'ensemble des cartes géologiques disponibles (feuilles de Gap et Annecy au
250.000ième, feuilles de Briançon, Guillestre, Aiguilles de Chambeyron ainsi que l'esquisse de
la feuille d'Aiguilles fournie par P.Tricart au 50.000ième) et de l'ensemble des cartes présentées
au sein de publications ou de thèses de doctorat pour les massifs de Dora Maira et du Viso
(Vialon, 1966; Borghi et al., 1984; Bouffette, 1993; Philippot, 1988; Lagabrielle et Polino,
1988). Le secteur méridional des Alpes occidentales se place au coeur du dispositif des zones
Internes, classiquement structurées en trois grands zones correspondant d'Ouest en Est à la
zone Briançonnais, à la zone Piémontaise et au massif cristallin interne de Dora Maira.
Cependant, la confrontation des données lithologiques et structurales du secteur avec les
données métamorphiques, nous conduit à proposer un découpage différent de celui
classiquement défini, sur les cartes au 250.000ième en particulier.
4-1-La zone Briançonnaise.
La zone Briançonnaise correspond à un édifice de nappes, qui suit la courbure de l'arc alpin et
qui est orienté globalement, dans le secteur étudié, NW-SE. Elle se caractérise par une
géométrie de double déversement, vers l'Ouest sur le Dauphinois par l'intermédiaire du front


































D o m a i n e s   c l o g i t i q u e s




















Figure.1-13-Carte structurale et métamorphique des Alpes occidentales, les tracés correspondent aux coupes de la figure 1-14.
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suivant trois phases tectoniques successives (Dumont et al., 1997). La première s'initie dès la
fin de l'Eocène (fig.1-7), sous l'arrivée de la nappe des Flysch à Hemintoïdes et des premières
unités piémontaises permettant la constitution d'un empilement de nappe "simple". Le
transport s'est alors effectué vers le N ou le NW. A l'Oligocène cet l'édifice tectonique  est
transporté vers l'W ou le SW sur les zones externes, ou il est redécoupé par l'intermédiaire de
chevauchements hors séquence. Au Miocène cet édifice complexe est rétrodeversé par
l'intermédiaire de plis majeurs à vergence Est sur la zone Piémontaise. Actuellement la zone
Briançonnaise est parcourue par faisceaux de failles au jeu décrocho-extensif dextre actif
sismiquement. Il correspond en effet à l'un des arcs sismiques majeurs de la chaine Alpine
(fig.1-15).
D'un point de vu lithologique et paléogographique, l'ensemble des sédiments constitutifs de la
zone Briançonnaise a enregistré une évolution depuis un environnement stable de plateforme,
correspondant alors au dépôt des sédiments peu profonds du Trias inférieur et moyen, jusqu'à
une période de rifting responsable de la formation de failles normales et blocs basculés au
Trias supérieur et Jurassique inférieur. Cette phase de rifting produit un important
soulèvement des parties internes de la plateforme, qui se traduit par le dépôt de brêches et la
fréquente érosion des carbonates du Trias moyen et supérieur. Les dépôts jurassiques dans la
zone Briançonnaise sont fréquement érodés et d'épaisseur réduite.
Cette phase de rifting et d'emmersion est suivie par le dépôt des calcschistes du Crétacé
supérieur et du Paléocène associés à de fréquents ¨hard ground¨ témoins d'un environnement
marin peu profond (Debelmas et al., 1983).
La sédimentation se termine par le dépôt des flyschs noirs dès l'Eocène (Bartonien inférieur
près de Briançon) suivie par l'arrivée des flyschs à Hemintoïdes du Crétacé supérieur qui
marque l'arrêt de la sédimentation Briançonnaise. L'ensemble des sédiments de la plateforme
Briançonnaise repose sur un sous-bassement composite structuré durant une évolution pré-
Triasique. Cet ensemble correspond à la zone Houillère qui affleure à la latitude de Briançon.
Il s'agit de bassins tardi-orogéniques de la chaine Varisque, remplis par des dépôts puissants
de matériel terrigène et continental, datés du Namurien au Permien inférieur. Associée à cette
sédimentation monotone, se développe dès le Stéphanien une importante activité magmatique
calco-alcaline suivi par un volcanisme rhyolitique daté du  Permien moyen.
La zone Briançonnaise est affectée par le métamorphisme alpin dans les conditions du faciès
des schistes verts de bas degrés à lawsonite et albite correspondant à une pression de 4-5 kbars
pour une température inférieure à 300°C (Caby, 1996; Goffé, 1979; 1980).
4-2-Le "Briançonnais interne".
Le terme de Briançonnais interne est classiquement utilisé (Debelmas et Lemoine, 1957;
Lefèvre et Michard, 1976; Lefèvre, 1982; Michard et Henry, 1988) pour désigner les unités
Figure.1-15-Localisation de la sismicité par rapport au réseau de failles
tardives  de  Haute Durance(modifié d'après Sue, 1998).
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d'affinité Briançonnaise les plus internes. Il se caractérise lithologiquement par la
transgression de sédiments pélagiques condensés du Malm-crétacé (post-rift) sur les quartzites
scythiens ou sur des termes plus anciens (anté-rift). Au sein de la marge européenne de la
Téthys, les séries briançonnaises internes très réduites caractérisent la partie orientale, la plus
soulevée et la plus profondément érodée, du bloc briançonnais (Lemoine, 1986). Ce domaine
"ultrabriançonnais est séparé du domaine piémontais (bas de marge) par des escarpements de
failles normales dont témoingnent des écailles à méga-brêches d’écroulement. Dans notre cas,
le terme de Briançonnais interne désigne l'ensemble des lithologies pré-permiennes et leur
couverture fortement afféctées par le métamorphisme alpin dont les conditions haute-pression
sont estimées dans les conditions du faciès des schistes bleus à lawsonite-jadéïte-grenat
imposant des conditions de 10-12 kb pour 400-450°C (Caby, 1996), par opposition au
Briançonnais externe faiblement métamorphique. Dans le secteur des Alpes occidentales, cette
dénomination correspond d'une part à la bande d'Acceglio, au massif d'Ambin et surtout à
l'unité de Pinerolo-Sanfront qui représente le sous-bassement du massif de Dora Maira. D'un
point de vu lithologique, le pré-Permien est constitué de gneiss variés, d'amphibolites, de
métapélites présentant des reliques du métamorphisme amphibolitique anté-alpin. Il s’agit
donc de portions de croûte continentale fortement rééquilibrées par le métamorphisme Alpin.
Le métamorphisme anté Alpin est daté dans le massif d'Ambin et dans la bande d'Acceglio à
340-320 Ma par la méthode 40Ar-39Ar sur phengite et biotite (Monié, 1990). L'ensemble est
recouvert par une fine couverture mésozoïque correspondant généralement à des quartzites
recouverts par des calcschistes du Crétacé supérieur-Paléocène. Pour le "complexe" de
Pinerolo-Sanfront (Borghi et al., 1984), les lithologies correspondent à une puissante série
détritique gréso-pélitique (micaschistes, méta-conglomérats, gneiss fins ou conglomératiques)
d'âge Carbonifère inférieur (Vialon, 1966), fréquement associée à des gneiss dioritiques
permiens (Sandrone et al., 1988). Structuralement toutes les unités dite du "Briançonnais
interne" sont situées en position basse dans l'édifice de nappes Alpin, et constituent de vastes
anti formes dans le cas des unités de Pinerolo-Sanfront et du massif Ambin, ou bien des
écailles montrant des figures d'extrusion assymétrique à vergence Est dans le cas de la bande
d'Acceglio (Caby, 1996; Houfflain et Caby, 1987) (fig.1-14). Plus au Nord, ces lithologies
sont décrites comme appartennant au complexe du Money qui affleure en fenêtre dans le
massif du Grand Paradis (Campagnoni et Lombardo, 1974; Ballèvre, 1986).
4-3-La zone Piémontaise.
Il s'agit d'un secteur majeur de la partie Sud des Alpes occidentales qui s'étend depuis la
bordure orientale briançonnaise jusqu'à l'unité de Pinerolo-Sanfront du massif de Dora Maira.
La zone Piémontaise regroupe un ensemble d'unités d'origines paléogéographique et
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lithologique diverses, corespondant aux unités du Piémontais de marge, aux unités des
Schistes lustrés ainsi qu'une partie du complexe métamorphique de Dora Maira.
La géométrie d'ensemble dessine un prisme assymétrique à vergence Ouest (fig.1-14),
plongeant d'une trentaine de degrés sous les unités Briançonnaises. La structure du prisme
évolue vers un pendage subhorizontal au coeur de Dora Maira. La carte géologique (fig.1-13)
souligne la possibilité d'effectuer un découpage à la fois lithologique et métamorphique du
domaine. Ainsi la zone Piémontaise peut être subdivisée en deux secteurs distincts, (i) celui
métamorphisé en faciès des schistes bleus englobant les unités du Piémontais de marge et une
partie des Schistes lustrés et (ii) celui métamorphisé en conditions éclogitiques regroupant
l'autre partie des Schistes lustrés (Viso-Rocciavré) ainsi qu’une partie des unités à affinitées
continentales du massif de Dora Maira.
4-3-1-Les unités Piémontaises en faciès schistes bleus.
L'ensemble de ces unités regroupent deux domaines paléogéographiques différents. D'une part
(i) le piémontais de marge qui correspond à des sédiments déposés sur une croûte continentale
ammincie représentant les témoins du pied de la marge passive occidentale de la Téthys
Ligure, et d'autre part (ii) les sédiments déposés
sur une croûte océanique ou un manteau
correspondant aux Schistes lustrés,
caractéristiques du domaine océanique de la
Téthys Ligure.
-Les unités du Piémontais de marge des
Alpes Cottiennes constituent au Nord une série
de chaînons à ossature dolomitique qui jalonne la
bordure Briançonnaise, tandis qu'au Sud elles
reposent directement sur les unités éclogitiques
du massif de Dora Maira.
D'un point de vue lithologique (fig.1-16), elles
comprennent à leur base des évaporites du
Carnien, recouvert par une puissante série
dolomitique du Norien (800-1000m) suivi des
alternances marno-calcaires du Lias recouvert par
les dépôts turbiditiques de pente du Jurassique.
Cette sédimentation se poursuit par le dépôt des black shales d'âge Crétacé inférieur (Caron,
1977; Lemoine et al., 1978).
Structuralement ces unités sont situées au Sud en position basse dans l'édifice de nappes des
unités Piémontaises schistes bleus (fig.1-14), où elles reposent directement sur les unités
Figure1-16-Colonne stratigraphique du Piémontais de marge,
extrait de la notice explicative de la feuille de Briançon au
50.000ième, modifié d'après Barféty et al. (1995).
Le Piémontais de marge se caractérise par une importante
épaisseur de son Trias dolomitique.
Figure.1-17-Schéma structural du domaine des Schistes lustrés ophiolitiphères au Nord-Ouest du massif du Monviso (A),
et présentation d'une coupe simplifiée Ouest-Est (B). La zone Piémontaise est interprétée comme correspondant à un
empilement de quatre unités tectoniques, découpées suivant des critères lithostratigraphiques présentés sur des logs (C),
(d'après Lagabrielle & Polino, 1988).
Les auteurs donnent une interprétation d'une partie de la zone Piémontaise basée sur une vision lithostratigraphique et




Figure.1-18-Représentation schématique de la structure générale des séries piémontaises schistes bleus du
Queyras (d'après Lemoine & Tricart, 1993).
La section est globalement orientée N170, perpendiculairement aux principaux plis F2 et F3. L'orientation
de leur axe varie de N80 à N110 avec un pendage global de 25 à 35° vers l'Ouest. Les plis sont soulignés
par des niveaux repères correspondant aux marbres du Jurassique supérieur associés à des métaradiolarites,
qui s'ouvrent au niveaux des masse ophiolitiques.
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éclogitiques. Elles représentent ainsi le sous-bassement des Schistes lustrés impliquant
forcement un contact majeur chevauchant entre les deux types d'unités. Par contre, plus au
Nord, ces unités, coincées entre la zone briançonnaise et les Schistes lustrés, sont prises dans
les rétroderversements à vergence Est de la zone Briançonnaise, les plaçant en position haute
dans l'édifice de nappes
Piémontais en faciès schistes bleus. Ces rétroderversements produisent localement une
véritable surface de chevauchement tronquant la structure globale des Schistes lustrés (nappe
de Rochebrune).
-La majeure partie de cette zone est représentée par le complexe ophiolitifère des
Schistes lustrés. Il s'agit de petites masses métriques à kilométriques d'ophiolites étroitement
associées aux métasédiments. Ces ophiolites sont constituées de péridotites mantelliques
dérivant d'une lherzolite, de gabbro et coussins de lave présentant une composition de type
MORB (Lagabrielle et Polino, 1985; Le Mer et al., 1986). Certaines de ces masses
ophiolitiques montrent encore une
partie de leur couverture sédimentaire. Les relations entre ophiolites et couvertures ont fait
l'objet de nombreuses observations (Lagabrielle, 1987) permettant de définir trois types
d'ophiolites :
-Les ophiolites présentant une succession sédimentaire proche de la série de Chabrière
(Lemoine et al., 1970), correspondant de bas en haut, au dessus des ophiolites, des lentilles de
radiolarites datées de l'Oxfordien-kimméridgien basal (de Wever & Caby, 1981; Schaaf et al.,
1985), suivies par des marbres blonds attribués au Malm et recouverts par des calcschistes.
-Les ophiolites peuvent être également constituées par des serpentinites recouvertes
par de fines coulées basaltiques intensément déformées. La couverture sédimentaire se
caractérise par de nombreuses intercalations détritiques de nature variée, interprété comme du
détritisme océanique lié au démantellement d'un socle océanique (Lagabrielle, 1987).
-Un dernier type correspond à un ensemble de lentilles d'ophiolites métriques à
décamétriques emballées dans des calcschistes, constituant un véritable complexe à bloc,
reconnu pour la première fois par Lemoine et Tricart (1979).
Cependant une grande partie des Schistes lustrés ne présente aucune "masse ophiolitifère",
induisant une grande monotonie dans la succession lithologique (Caron, 1977) qui correspond
alors à l'alternance de calcschistes gréseux et schistes noirs datés du Crétacé supérieur basal
par  découverte  de Globotruncanidés (Lemoine et al., 1984).
Structuralement la zone des Schistes lustrés en faciès des Schistes Bleus présente une foliation
majeure à pendage Ouest de 20 à 30 degrés. Le domaine est structuré précocement à la faveur
de grands plis couchés kilométriques à deversement Sud, repris par une succession de plis
d'axe Nord-Sud deversés actuellement vers l'Ouest (Caron et al., 1973).
L'architecture de la zone Piémontaise est encore largement discutée à l'heure actelle.
Lagabrielle et Polino (1988) proposent un schéma de mise en place de trois unités
Structures et dynamique des Alpes occidentales                                                    Chapitre I
lithologiques distinctes séparées par de grands contacts chevauchants. Chaque unité est définie
sur des critères purement stratigraphiques et lithologiques (fig.1-17). Les différentes masses
ophiolitiques d’une même unité sont déconnectées les unes des autres. Par contre, pour
Lemoine et Tricart (1993), la structure des Schistes lustrés correspond au plissement et
boudinage d'une croûte océanique avec sa couverture, redécoupée tardivement en trois unités
tectoniques séparés par des contacts anormaux. Dans chaque unité un niveau repère
(serpentinite, marbre ou radiolarite) peut être suivi malgré intense plissement, et vient s'ouvrir
sur les principales masses ophiolitiques (fig.1-18).
Les conditions métamorphiques sont très hétérogènes, il est classiquement décrit (Caron,
1979; Ballèvre et Lagabrielle, 1994, Agard, 1999) une augmentation des conditions pression-
température du métamorphisme d'Ouest en Est. Cependant dans ce secteur se par des
températures du métamorphisme qui sont toujours faibles (inférieures à 400-450°C).
4-3-2-Les unités Piémontaises éclogitiques.
Les unités Piémontaises éclogitiques constituent un véritable complexe métamorphique de
Haute Pression à très Haute-Pression où sont juxtaposées des lithologies de natures diverses
depuis des Schistes lustrés, jusqu'à du matériel crustal purement océanique (Viso-Rocciavré)
ou continental (Dora Maira). Ce complexe est séparé des unités Piémontaises en faciès des
Schistes Bleus par un contact majeur correspondant à une faille normale ductile à pendage
Ouest (Ballèvre et al., 1990). Au sein du complexe de Haute Pression, les unités continentales
de Dora Maira sont structuralement situées sous les unités ophiolitiques du massif du Viso.
Cependant des niveaux de serpentinites et calcschistes sont observés entre des unités
continentales (Vialon, 1966). Ils s'agencent suivant des bandes positionnées soit le long des
contacts entre unités, soit au sein d'une même unité (fig.1-13).
-Les unités océaniques sont représentées par le complexe ophiolitique du Viso qui
représente un élément majeur de croûte océanique éclogitisée. Son équivalent plus au Nord
correspond au massif de Rocciavré. Le complexe du Viso est classiquement subdivisé en
unités lithologiques (Lombardo et al., 1978; Nisio et al., 1985; Philippot, 1988), constituées
par l'imbrication de lames de lithosphère océaniques où les ophiolites sont beaucoup plus
abondantes que les sédiments. Dans sa partie Sud et sur sa bordure Est, on y remarque
d'importantes masses de serpentinites, présentant des blocs d'éclogites, interprétées par Blake
et al. (1995) comme un mélange au sein d’une portion de manteau supérieur serpentinisé.
Les conditions éclogitiques sont estimées par thermobarométrie conventionnelle et transitions
de phases dans un intervalle de 14 à 16 kb pour 450 à 550°C (Lombardo et al., 1978;
Lardeaux et al., 1986, 1987; Nisio, 1985). Cependant la récente quantification du
métamorphisme de haute pression dans des éclogites à chloritoïde par Messiga et al. (1999)
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conduit à des conditions encore plus drastiques (P> 24kb). Ce résultat pose le problème de
l'hétérogénéïté des conditions de l'évènement éclogitique au sein du massif du Viso.
-Pour les unités continentales, nous reprenons en grande partie le découpage proposé
par Henry et al. (1993), avec cependant une différence quant à la définition de l'unité de
Dronero-Sampeyre. Cette unité est constituée de schistes polymétamorphiques recouverts par
des meta-volcanoclastites Permo-Triasiques associées à une couverture de méta-sédiments
post Triasiques incluant des calcschites à olistolites (Caron, 1977; Marthaler et al., 1986;
Henry, 1990). L'équivalent de cette unité plus au Nord est décrit par Borghi et al. (1984) et
correspond au complexe de Sellerie, tandis  que Bouffette (1993) à l'extrême Nord du massif
parle d'unité de Villaretto. Lithologiquement cette unité est bien contrainte, cependant
métamorphiquement elle ne semble pas faire l’unanimité. En effet, Henry (1990) et Chopin et
al. (1991) estiment que cette unité est affectée par un métamorphisme dans le faciès des
Schistes Bleus tandis que Bouffette (1993) y a démontré l’existence de conditions
éclogitiques. Nous avons pris le parti de considérer toute l'unité de Dronero-Sampeyre, ainsi
que sa couverture, comme étant éclogitique comme le propose Bouffette qui seul fourni une
quantification par thermobarométrie. Le faciès des Schistes Bleus correspond alors à un stade
rétromorphique.
Sous l'unité de Dronero-Sampeyre, on trouve le complexe de base du massif de Dora Maira
qui est lithologiquement constitué d'un sousbassement hercynien représenté par l'association
schistes polymétamorphiques et orthogneiss, associé à des sédiments Permo-Triasiques. Ce
corps principal de Dora Maira est subdivisé en trois unités métamorphiques distinctes, mais
toutes éclogitisées. Cependant l'unité I (fig.1-14) présente une paragénèse à pyrope-coesite
symptomatique de la Ultra Haute Pression décrite par Chopin pour la première fois en 1984.
Ce complexe repose sur les unité schistes bleus de Pinerolo-Sanfront par l'intermédiaire d'un
contact anormal actuellement sub-horizontal.
5-CONCLUSION.
La géométrie de la partie Sud des Alpes occidentales (Alpes Cottiennes) résulte des
évènements tectono-métamorphiques qui se sont déroulés entre le Crétacé et le Tertiaire, lié à
la fermeture du domaine océanique Liguro-Téthysien, et aboutissant à une juxtapostion
d'unités lithologiques et métamorphiques contrastées. Cet édifice se termine à l'Ouest par la
zone Briançonnaise, véritable ceinture périphérique des zones internes. Cette dernière se
caractérise par une structure en double déversement, parcourue par l'important faisceau de
faille de la Haute Durance, actif sismiquement. La géométrie, complexe, d’empilement de
nappes Briançonnaises, tranche avec la relative simplicité du dispositif de la zone
Piémontaise. En effet, cette dernière s'apparente géométriquement à un large prisme
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assymétrique à vergence Ouest. Cependant la compléxité structurale de la zone est révélée par
les conditions physiques hétérogènes du métamorphisme à travers tout le secteur d'Ouest en
Est. Ce prisme au sens géométrique repose à l'Ouest sur les unités d'affinité "briançonnaise
interne" qui affleurent à la faveur d'extrusions symétriques à assymétriques.
Ce dispositif général pose d'une part (i) le problème de la définition des unités
tectonométamorphiques dans les Alpes (i.e. quels sont les volumes des unités théoriquement
homogènes?) et pose d'autre part (ii) le problème de la signification des contacts entre les
différentes unités dont l’évolution précoce à été largement oblitérée par de développement des
structures extensives dont le jeu commence dans le faciès des schistes verts et se poursuit en
conditions fragiles.
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difference between the mantle peridotite and the serpentinite wedge could be an efficient force
for the exhumation of high pressure units.
The existence of a deep partially hydrated mantle wedge is is consistent with the close
association of ultrahigh-P rocks with serpentinites and hydrated peridotites in many active and
past subduction zones such as the Voltri massif in the Alps (Scambelluri et al., 1995), the
Kotchevak massif in Kazakstan (Mayurama et al., 1997) or Dabie Shan in China (Zhang and
Liou, 1994).
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Table 1: Petrophysical parameters used in the calculations
Density kgm-3 Viscosity Pas
Continental crust 2700 1023
Sedimentary wedge 2600 1018
Anhydrous mantle 3300 1023
100% serpentinized mantle 2650 1019
50% serpentinized mantle 2975 1020
12% serpentinized mantle 3200 1021
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V-Synthèse.
L'ensemble des informations pétrologiques, discuté précedemment, est synthétisé sur la carte
de la figure 2-23. Cette dernière met en évidence trois types d'ensemble métamorphiques
principaux: (1)-Il faut distinguer en premier lieu l'unité du Chenaillet qui a totalement échappé
au métamorphisme alpin et qui repose à la faveur d'un chevauchement sur l'unité
métamorphique du Lago Nero (Caby, 1996; Agard, 1999), cette unité représente le seul cas
d'obduction dans la zone étudiée. (2)-Plus à l'Est, les Schistes lustrés du Queyras
correspondent à un second ensemble, qui présente des chemins "pression-température"
diversifiés mais compatibles avec une évolution progressive dans les conditions du faciès des
schistes bleus. Le découpage dans cet ensemble, en termes d'unité métamorphique c'est à dire
présentant des assemblages minéralogiques similaires, permet de définir quatre bandes
d'orientation Nord-Sud et d'extension latérale faible (inférieure à 5km). L'enregistrement des
conditions métamorphiques dans l'ensemble des quatres bandes, obéit à une logique de
répartition géographique qui correspond à l'augmentation progressive d'Ouest en Est des
conditions "P-T" depuis 8 kb pour 300°C vers 13 kb pour 450°C. Il est à noter qu'il existe une
bonne correspondance entre les découpages lithostratigraphiques de la zone des Schistes
lustrés du Queyras proposés dans la littérature (Lagabrielle, 1987;  Lagabrielle et Polino,
1988; Deville et al., 1992; Lemoine et Tricart, 1993) et le découpage métamorphique présenté
ici. Ces unités aux conditions métamorphiques variées sont juxtaposées à l'heure actuelle,
pour former un vaste prisme assymétrique (20 km de large) à pendage Ouest où les unités les
moins métamorphiques (assemblage à lawsonite-jadéite-glaucophane) sont bloquées à l'Ouest
et en position haute dans l'édifice tandis que les plus métamorphiques (assemblage à jadéite-
zoisite-glaucophane) reposent sur l'unité éclogitique du massif ophiolitique du Monviso (fig.
2-24). (3)-Il faut enfin distinguer les unités éclogitiques qui constituent le troisième grand
ensemble. Elles se localisent d'une part en bordure orientale du secteur d'étude et
correspondent alors au massif ophiolitique du Monviso et au complexe de croûte continentale
du massif de Dora Maira. D'autre part elles correspondent à des lames tectoniques extrusives
dans les Schistes lustrés, comme la zone d'Acceglio. Les différentes unités de cet ensemble
présentent des conditions P-T  très hétérogènes avec de fortes sautes en pression et avec des
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Figure.2-23-Carte présentant les conditions métamorphiques à travers la zone d'étude.
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ils montrent une augmentation progressive d'Ouest en Est. La zone d'Acceglio est affectée par un métamorphisme
éclogitique. 
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s'observent aussi bien dans le massif du Monviso (fig.2-25) que dans le massif de Dora Maira
(Bouffette, 1993; Henry, 1990; Chopin et al., 1991).
Dans la zone Piémontaise les hétérogénéités métamorphiques (fig.2-25) traduisent des
conditions d'enfouissement hétérogènes, et soulignent que les volumes des unités exhumées
depuis une même profondeur (c'est à dire à pressions homogènes) sont  toujours faibles. Afin
d'interpréter ces résultats à l'échelle de la zone Piémontaise, il faut également prendre en
compte les forts contrastes lithologiques entre Schistes lustrés du Queyras et domaines
éclogitiques en particulier, mais également les contrastes chronologiques importants, en
particulier pour ce qui concerne l’âge du métamorphisme "Haute Pression-Basse
Température".
1-HETEROGENEITES LITHOLOGIQUES.
Le complexe des Schistes lustrés métamorphisé dans les conditions du faciès des schistes
bleus, est caractérisé par d'abondants volumes de sédiments océaniques de nature variée
(calcschistes, marbres, quarzites, ophicalcites.....), déposés entre le Jurassique et le Crétacé
supérieur. La grande complexité des Schistes lustrés tient, en premier lieu, au changement de
la sédimentation au cours du temps qui se traduit, dès le Jurassique, par le dépôt des unités à
ophiolites dissociées, suivi par le dépôt des calcschistes monotones au Crétacé inférieur et qui
se termine par le dépôt d'unités à olistolites et mélanges tectoniques du Crétacé supérieur
(Lagabrielle, 1987; Marthaler et Stampfi, 1989). Cette série reste idéale et simplifiée car elle
n'affleure jamais sur le terrain sous cette forme, mais est affectée par de nombreux
évènements tectoniques syn à post-sédimentation qui accentuent la complexité de l'édifice.
Les masses ophiolitiques, lorsqu'elles sont présentes, sont constituées de serpentinites, de
métagabbros et de prasinites complètement dissociées et dilacérées, il n'existe plus de vrai
plancher océanique. Ce démembrement et cette dislocation incombent d'une part à une
importante tectonique décrocho-extensive qui accompagne le fonctionnement de failles
transformantes (Lemoine, 1980; Lagabrielle et al., 1984) et d'autre part à l'écaillage de la
lithosphère océanique (tectonique intra-océanique) lors de la fermeture de l'océan liguro-
piémontais (Lagabrielle, 1987).
Les Schistes lustrés présentent clairement une structure stratigraphique désorganisée où des
portions de série sont interrompues et parfois répétées. Dans les calcschistes, l'apparente
monotonie est liée à des processus de resédimentation successifs (Lemoine et Tricart, 1986).












































































































































































































































































Figure-2-25 -Grille P-T présentant les conditions HP des différentes unités tectono-métamorphiques des zones internes des
Alpes occidentales. Les principaux faciès métamorphiques sont représentés avec PP-prehnite pumpellyite, GS-schistes verts,
BS-schistes bleus, AM-amphibolite, EA-amphibolite à épidote (d'après Spear, 1993). Compilation réalisée à partir de nos
travaux et des données de Caby, 1996; Ballèvre et Lagabrielle, 1994; Nisio et Lardeaux, 1987; Bouffette, 1993; Messiga et
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s'intercaler un détritisme mixte (Polino et Lemoine, 1984) d'origine continentale et océanique
(sables basaltiques, quartzites, brèches polygéniques). Ainsi, les caractéristiques des Schistes
lustrés, sont: l'abondance du matériel sédimentaire par rapport au matériel ophiolitique,
l'aspect de mélange, le détritisme mixte ainsi que des processus de resédimentation. Ces
caractères ont conduit certains auteurs à interpréter le complexe des Schistes lustrés comme
un prisme d'accrétion sédimentaire (Marthaler et Stampfli, 1989; Deville et al., 1992) associé
à la subduction du domaine liguro-piémontais.
Dans les zones éclogitiques la tendance est inverse, les lithologies sont dominées par des
ophiolites (basaltes et gabbros) tandis que les sédiments océaniques sont peu abondants. Cela
est particulièrement vrai pour le massif ophiolitique du Monviso où plus de 90% des roches à
l'affleurement correspondent à de la croûte océanique ou à du manteau. Par ailleurs des
niveaux, de faible épaisseur, de croûte continentale sont tectoniquement couplés avec des
morceaux de croûte océanique.
2-HETEROGENEITES DES ECHELLES D'ENFOUISSEMENT ET DES
PALEOGRADIENTS ASSOCIES.
Nos données métamorphiques montrent clairement l'hétérogénéité des conditions de Haute-
Pression du métamorphisme alpin. Ainsi le Chenaillet, a échappé au métamorphisme alpin, ce
qui indique qu'il est toujours resté en position superficielle. Sa mise en place résulte alors
nécessairement d'un processus dynamique d'obduction. Par contre, les unités des Schistes
lustrés sont affectées par un métamorphisme alpin dans les conditions du faciès des schistes
bleus. Les pressions varient de 8 à 13kb (fig.2-26-A), c'est à dire que ces unités ont été
enfouies à des profondeurs de 20 à 35 kilomètres. La dynamique qui permet l'enfouissement
est d'échelle crustale et s'accompagne d'un paléogradient de 25 à 30°C/km. A l'heure actuelle
(fig. 2.23 et 2-24), les unités qui sont descendues le moins profondement sont celles qui sont
localisées en position la plus externe. Le paléogradient obtenu dans les Schistes lustrés est
cohérant avec les modèles de prismes d'accrétion où la remontée des unités sédimentaires se
fait par sous-placage compensé par de l'extension en surface (fig.2-27-A). Le champ de vitesse
généré à l'intérieur du prisme et la déformation  d'un objet dans un tel champ de vitesse ont été
modélisés par de nombreux auteurs (Cloos, 1982; Platt, 1986; 1987; Allemand et Lardeaux,
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déformation dans un prisme
orogénique déformable selon
un modèle de corner flow
(d 'après  Allemand et
Lardeaux, 1997).
A-Champ de vitesse et
déformation associé, B-
évolution de la forme d'un
objet initialement
sphérique, dans un champ de
vitesse.  
Figure. 2-29-Evolution tectonique du
complexe Franciscain (Californie)
selon un modèle de channel
flow d'après Cloos (1982).
La dynamique d'accrétion du matériel
constitutif du prisme est controllé par
la géométrie du butoir
qui est faiblement penté. Le champ de
déplacement se fait le long du plan de
subduction.
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Dans le cas des unités éclogitiques, les conditions P-T sont beaucoup plus sévères et
hétérogènes et surtout indiquent un paléogradient froid de 4 à 6°C/km (fig.2-26-B). Ce
paléogradient est typique des zones de subductions actuelles (Peacock, 1993). Les roches
crustales sont ainsi portées à des profondeurs qui sont celles du manteau dans un contexte de
subduction. De plus, ce processus d'enfouissement concerne également des morceaux de
croûte continentale comme l'atteste la présence d'unités continentales éclogitiques (Chopin,
1984, Chopin et al., 1991, Henry et al., 1993; Bouffette, 1993). Dans ce contexte les éclogites
correspondent à des fragments de croûte subduite détachés de la plaque plongeante le long du
plan de Benioff.
3-DIACHRONISME DES EVENEMENTS HAUTE-PRESSION.
En ce qui concerne les Schistes lustrés, les données de Liewig et al. (1981), obtenues par la
méthode K-Ar sur phengite, conduisent à des âges de 58 et 54 Ma. Une image chronologique
plus précise est apportée par les travaux de Takeshita et al. (1994), qui ont réalisé une grande
quantité de datations K-Ar sur phengite le long d'une géotraverse Ouest-Est, recoupant
l'ensemble de l'édifice des Schistes lustrés. Les âges obtenus varient de 40 à 110 Ma. Les âges
les plus jeunes sont obtenus sur les échantillons localisés le plus à l'Est. Les âges
systématiquement plus anciens que 60 Ma sont localisés le plus à l'Ouest et ils sont interprétés
comme une non remise à zéro du chronomètre liée aux faibles conditions thermiques
associées  au métamorphisme alpin (température inférieure à 350°C). Ainsi des âges entre 60
et 54 Ma  semblent caractéristiques du métamorphisme des schistes bleus dans la Queyras.
Les unités éclogitiques ont fait l'objet de nombreuses datations, ainsi le massif du Monviso et
plus particulièrement l'unité du Lago Superiore présente un âge pour le pic du métamorphisme
à 49.1 ± 1.2 Ma par la méthode Lu-Hf sur grenat-roche totale (Duchêne et al., 1997) et un âge
rétromorphique par Ar-Ar sur phengite (passage sous un isotherme entre 350 et 400°C, von
Blanckenburg et al., 1989) à 48.5 ± 1.4 Ma (Monié et Philippot, 1989). Ces deux âges sont
voisins, impliquant une exhumation rapide dans les premiers stades de la décompression. Les
unités continentales éclogitiques à UHP du massif de Dora Maira présentent les âges les plus
jeunes, puisque le pic du métamorphisme est daté entre 32 et 38 Ma (Tilton et al., 1991;
Gebauer et al., 1997; Duchêne et al., 1997).
L'ensemble de ces données montre un important diachronisme d'Ouest en Est, et les âges les
plus anciens sont observés dans les unités des schistes lustrés. Celles ci reposent sur le massif
éclogitique du Monviso, lui même présentant des âges plus anciens que les unités
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continentales de Dora Maira situées en dessous. Ainsi à un diachronisme "latéral" Est-Ouest
est associé également à un diachronisme "vertical" de la base vers le sommet de l'édifice
tectonique de la zone Piémontaise.
4-CONCLUSION: LA ZONE PIEMONTAISE, IMAGE D'UN COMPLEXE DE
SUBDUCTION FOSSILE.
Il ressort de la discussion précédente qu'il existe des découpages fondamentaux, au sein de la
zone Piémontaise, entre trois types d'ensembles métamorphiques et lithotectoniques :
-Les ensembles type Chenaillet associés à un processus d'obduction.
-Les Schistes lustrés du Queyras, à forte composante sédimentaire et détritisme
océanique, assimilables à un prisme d'accrétion d'échelle crustale.
-Les ensembles éclogitiques issus de la (ou des) lithosphère(s) subduite(s).
Le seul environnement géodynamique qui associe ces trois types d'évolutions est la
subduction intra-océanique (fig.2-30). D'après les données chronologiques disponibles, on
peut en proposer un schéma cohérent à l'Eocène.
Les Schistes lustrés peuvent être interprétés un paléo-prisme d'accrétion qui se caractérise par
un gradient thermique de 25 à 30°C/km. Ce prisme dont la dimension ne va cesser
d'augmenter au cours du temps, du fait du retrait de la plaque plongeante, est constitué de
matériel provenant  du rabotage progressif des sédiments déposés sur le plancher océanique
(fig.2-29). A l'avant du prisme va se constituer un empilement précoce d'unités
essentiellement constituées de matériel pélagique et de matériel dérivé de la croûte océanique.
Progressivement l'alimentation du prisme va se faire par sous placage en continu de roches
métamorphiques qui auront été enfouies à des profondeurs de plus en plus importantes. Ce
phénomène d'alimentation continu permet d'expliquer l'évolution progressive des conditions
P-T observée dans l'ensemble des Schistes lustrés du Queyras. Dans cette optique, la zone
d'Acceglio est la marque de l'entrée en subduction de la marge passive européenne et qui, par
sous placage va venir nourrir le prisme d'accrétion dans les derniers moment de sa "vie", c'est
à dire avant la collision. Les trajets d'enfouissement et d'exhumation sont similaires à toutes
les unités, la forme du trajet est la même (en loupe anti-horaire), et des variations de pression
et température traduisent des différences de profondeur d'enfouissement dans un gradient
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Les conditions P-T des unités éclogitiques, et ce quelque soit la lithologie considérée
(océanique ou continentale), imposent l'enfouissement des roches le long du plan de Benioff,
c'est à dire dans le manteau, et un échantillonnage discontinu à différentes profondeurs de la
plaque subduite. Le détachement de matériel océanique en cours de subduction a été
largement discuté par Hacker (1996). Ce dernier suggère que les détachements de morceaux
de croûte océanique sont contrôlés par les contrastes de densité induits par une éclogitisation
progressive et hétérogène de la croûte subduite. En effet, de nombreux auteurs ont montré le
caractère incomplet et hétérogène des transformations minéralogiques dans le faciès des
éclogites (Lardeaux et al., 1982; Pognante, 1985; Jamtveit et al., 1990; Austrheim et Mørk,
1988; Austrheim, 1991; Peacock, 1992; 1993; 1996). Le degré d'avancement de
l'éclogitisation dépend de plusieurs facteurs :
-La taille des grains du protolite. Ainsi du basalte à grains fins sera plus rapidement, et
donc plus complètement, éclogitisé qu'un gabbro.
-La chimie du protolite, en effet des gabbros ferrotitanés seront plus facilement
transformés en éclogites que des gabbros magnésiens.
-La présence de fluides qui accélère la cinétique des transformations éclogitiques.
-La déformation ductile qui elle aussi augmente la vitesse des réactions
d'éclogitisation. Cette déformation est hétérogène et s'exprime, le plus souvent, par des
réseaux de zones de cisaillements.
L'hétérogénéité des transformations éclogitiques va conduire à de forts contrastes de densité
au sein de la plaque subduite, depuis des volumes totalement éclogitisés à densité voisine 3.5
g/cm3
jusqu'a des volumes préservés de densité de 2.9 g/cm3 ou moins (fig.2.30). Si l'on part d'une
croûte océanique déjà hétérogène selon les modèles récents proposés par Lagabrielle et
Cannat, 1990; Lagabrielle et Lemoine, 1997), les contrastes rhéologiques générés par
l'éclogitisation partielle de basaltes, de gabbros et par la présence de serpentinites pourront se
comporter comme des plans potentiels de rupture et de localisation de la déformation facilitant
ainsi la fragmentation de la croûte subduite (fig.2.30). L’exhumation de ces fragments
d’éclogite est assurée au sein d’un prisme de serpentine qui est constitué de péridotite
partiellement hydratée (entre 5 et 10% de serpentine) et qui est localisé entre 40 et 100
kilomètres de profondeur. La taille critique d’un tel prisme, dont le comportement peut être
assimilé à un canal visqueux, est comprise entre 10 et 20 kilomètres de largeur.
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Ainsi, nous obtenons, pour la zone Piémontaise une image à 50 Ma qui est celle de différents
niveaux d'une zone de subduction. Cependant aucune de ces données ne permet de contraindre
précisement l'exhumation des différentes unités. Pour cela il faut des données sur les vitesses
d'exhumation donc sur les âges de refroidissement mais également des données sur l'évolution
structurale liée à l'exhumation. Ce sont ces approches qui sont développées dans les deux
chapitres suivants.
Ph.II-1-Photographie en microscopie optique et lumière
polarisée (LP) d'une méta-arkose (CER) provenant des
unités à lawsonite-jadéite-glaucophane.
La roche est constituée de quartz (qtz), phengite (ph) et





Ph.II-2-Photographie en microscopie optique et lumière
naturelle (LN) d'une brèche polygénique à éléments grani-
toïdes (RB05). La jadéite (jd) en phénocristal est associée





Ph.II-3-Photographie (LP) d'une albitite (CG) provenant
des unités à Lws- Ab-Gln.
Dans cette lithologie Les lawsonites (lws) cristallisent en




Ph.II-4-Photographie (LN) d'un métagabbro  (RBi) non
déformé provenant des unités à Zo-Alb-Gln.
Le cpx magmatique est remplacé par une amphibole brun-
vert (hb) qui elle même est auréolée de glaucophane (gln).
La matrice est constiuée par de la zoisite (zo) prismatique.  
Ph.II-5-Dans les zones abritées des métagabbros la matrice
est constituée par des micas blancs et des lawsonites (lws)






Ph.II-6-Photographie (LN) d'un métagabbro (RBi) déformé,
la foliation est soulignée par des baguettes de glaucophane
(gln). Des amas pluricristallins de zoisite (zo) sont moulés
par la foliation. De l'albite (ab) et de la pistachite (ps) asso-
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Ph.II-7-Photographie (LN) d'un métagabbro cisaillé dont
la foliation est soulignée par des glaucophanes (gln). La
rétromorphose s'exprime par le développement de pista-
chite (ps) et de chlorite (chl) en plage xénomorphe. 
Ph.II-8-Dans les amas à zoisite (zo) il subsiste quelques
rares lawsonites (lws) partiellement pseudomorphosées
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Ph.II-12-La jadéite (jd) est visible dans les sites des anciens
plagioclases et est associée à la glaucophane (gln). La
jadéite est déstabilisé par de l'albite (ab) tandis que la glau-
cophane est remplacée par des fibres d'actinote (act). 
Ph.II-10-Les cpx sont rétromorphosés par de la chlorite
(chl) alors que dans la matrice se développe de l'albite (ab).
 
Ph.II-9-Phtographie (LN) d'un métagabbro provenant des
unités à zo-jd-gln. Les textures magmatiques sont conser-
vées. Les cpx ont des teneurs en jadéite entre 35 et 53%.
La zoisite (zo) se développe dans les anciens sites des pla-
gioclases. 
Ph.II-11-La matrice dans les métagabbros est entièrement
constituée par de la zoisite (zo). Il se développe tardivement
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AGES DE REFROIDISSEMENT ET VITESSES D’EXHUMATION
DES ROCHES METAMORPHIQUES DANS LES ALPES
COTTIENNES.
Ce Chapitre est consacré à la présentation des résultats chronologiques acquis par la
méthode de datation par Traces de Fission (TF) sur les roches métamorphiques des
Alpes Cottiennes. Ces nouvelles données, comparées aux contraintes temporelles
disponibles, et réalisées avec d’autres méthodes sur cette zone d’étude, nous
permettrons de discuter les âges de refroidissement et les vitesses d’exhumation des
roches de haute pression.
I-DATATION PAR TRACES DE FISSION.
-Théorie et techniques-
INTRODUCTION.
La datation par traces de fission est une méthode isotopique basée sur les dommages
plus ou moins permanents générés, par fission spontanée de l'uranium 238 dans les
minéraux. L'uranium est stocké sous la forme d'élément traces, dont les teneurs peuvent
varier de moins d'une centaine de ppt à quelques centaines de ppm.
L'uranium présent dans la nature correspond à >99% à l'238U, tandis que le <1% restant
correspond à l'235U, qui est aussi un isotope instable.
Le principe général de fission spontanée de l'uranium 238 a été découvert en 1940 par
Petrzhak et Flerov. La première observation directe des dommages produits dans les
minéraux (micas) par fission de l'uranium est due à l'impulsion conjuguée des travaux
de Silk et Barnes (1959). Puis Price et Walker (1962a), reprennent ces expériences et
montrent que l'on peut rendre ces défauts -ou traces- visibles en microscopie optique, au
moyen d'une attaque chimique appropriée (1962b). Alors que ces premières
observations et expériences avaient eu lieu sur des traces de 235U produites en réacteur
nucléaire, Price et Walker montrent que l'on peut trouver des traces "fossiles" dans les
micas, qu'ils attribuent à la fission spontanée (1962c). Ils proposent alors, dès 1963 une































Orbitales des électrons ionisables




Figure.3-1-Modèle de "pic d'explosion ionique" expliquant la formation des traces latentes
dans un solide diélectrique.
A-Représentation 2D de la formation d'une trace latente (D'après Fleischer et al., 1965).
B-Représentation 3D (Modifié d'après Walter 1989).
Dans les deux représentations, le passage d'un fragment de fission chargé positivement ionise
les atomes qui se trouvent le long du parcours. Un déplacement d'origine électrostatique en
résulte, provoquant une désorganisation du réseau cristallin. Ce dernier se réorganise de
manière élastique et la zone nouvellement formée est appelée "trace latente" (in Toro, 1999).
A
B
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et Price (1964), montrent que cette méthode est susceptible de s'appliquer à un grand
nombre de minéraux.
En principe, les traces de fission spontannée de l'238U et celles induites de l'235U
devraient avoir la même longueur dans un minéral donné. Or, on s'est apperçu très vite
(Maurette et al., 1964;  Fleischer et al., 1964) que la longueur moyenne des traces
fossiles révélées (celle sur laquelle travaille le géochronologiste) était en général
inférieure à celle des traces induites, ce qui fut interprété comme l'effet de l'histoire
thermique du minéral considéré. Si l'on a du rapidement tenir compte de ces effets pour
la datation des verres naturels (Storzes et Wagner, 1969; Storzes et Poupeau, 1973), ce
n'est que vers la fin des années 80 que ce raccourssissement naturel des traces dans les
minéraux a su être utilisé pour retracer une fraction de leur histoire de refroidissement,
en particulier pour l'apatite (Gleadow et al., 1986).
Depuis la méthode de datation par traces de fission s'est largement répandue en
géologie, ou elle couvre de nombreux domaines d'application allant de l'étude des
paléotempératures dans les bassins sédimentaires, à l'étude de l'histoire thermique des
roches magmatiques, jusqu'aux problèmes de dénudation des terrains métamorphiques.
1-FORMATION DES TRACES DE FISSION.
1-1-Traces latentes.
La méthode de datation par traces de fission est basée sur le principe de la fission
spontanée de l'238U, qui consiste en une scission d'un atome d'uranium en deux atomes
fils ou "fragments de fission". Cette forme de désintégration, qui s'accompagne de
l'éjection de quelques neutrons (statistiquement 2.7), libère une énergie d'environ 200
MeV, distribuée sous la forme d'énergie cinétique. Les atomes ainsi générés, fortement
ionisés, sont éjectés dans deux directions opposées. Au cours de leur déplacement les
deux fragments de fission interagissent avec le milieu ambiant, produisant le long de
leur trajet un dommage linéaire dans le réseau cristallin, appelé trace latente. Ce
dommage est interprété d'après le modèle de "pic d'explosion ionique" (fig.3-1) comme
résultant de déplacements atomiques liés à des ionisations multiples (Fleischer et al.,
1965).
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Du fait de leurs petites dimensions, longueur de 15 à 25 microns (suivant le pouvoir
d'arrêt de l'espèce minérale traversée) pour un diamètre inférieur à 100 Å de la zone la
plus perturbée, leur observation nécessite la microscopie électronique par transmission.
1-2-Traces révélées.
Les traces latentes enregistrées dans le minéral ont un diamètre très faible. Pour les
rendre visibles en microscopie optique, il est nécessaire de les élargir en utilisant une
attaque chimique appropriée. La révélation chimique est réalisée sur les traces recoupant
la surface d'un minéral, obtenue préalablement par polissage. De plus les traces de
fission révélées présentent une morphologie très variable résultant du rapport entre la
vitesse d'attaque des traces Vt et celle du minéral Vg. Le rapport des vitesses d'attaque
Vg/Vt est toujours inférieur à 1 et caractérise la forme de la trace (fig.3-2). Ainsi les
traces révélées en forme de "pointe de flèche" (observées dans les apatites et les zircons)
sont le résultat d'un rapport Vg/Vt très faible, tandis que dans le cas des traces
elliptiques à circulaires (cas des verres volcaniques) ce rapport est plus élevé.
Vt
Le dommage diminue avec
la distance à la trajectoire
Région
fortement endommagée Angle du cône
Trajectoire d'un fragment de fission
θVg
Figure 3-2-Modèle d'attaque d'une trace de fission (Modifié d'après Henke et Benton, 1971, in Toro,
1999). Vg et Vt sont respectivement la vitesse de dissolution du matériel sain et endommagé par le
passage du fragment de fission.
5 µm
Dans le cas des apatites et des zircons, la vitesse de dissolution dépend de l’orientation
de la trace par rapport à l’axe cristallographique c. En effet les traces orientées
perpendiculairement à l’axe c présentent un angle d’ouverture très important tandis que
celles orientées parallèlement sont beaucoup plus fines. Cela est dû à une vitesse de
dissolution plus importante selon la direction parallèle à l’axe c. De plus l’anisotropie
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cristalline des zircons influe sur la dynamique de révélation des traces. Ainsi, lorsque
l’on attaque chimiquement les traces (eutectique NaOH-KOH à 220°C), celles orientées
perpendiculairement à l’axe c se révèlent les premières.
2-EQUATION D'AGE POUR LA DATATION PAR TRACES DE FISSION.
Dans un minéral, le nombre de traces liées à la fission spontanée de l’238U (traces
fossiles) dépend en première approximation de deux paramètres, d’une part sa teneur en
uranium et d’autre part le temps depuis lequel les traces sont enregistrées. Ainsi, si l’on
sait déterminer la teneur en 238U du minéral, il est possible de déterminer un "âge" trace
de fission.
Le nombre total de désintégration D par fission spontanée suit une loi exponentielle de
la forme :
D =(λF/λD) .238U(eλFt -1) (1)
où :
238U est le nombre d’atome d’238U par cm3 au temps présent
λD = λF + λα avec :
λF = constante de désintégration par fission spontanée de l’238U
λα = constante de désintégration par radioactivité α de l’238U
en pratique on utilise λD ≈ λα car λF<< λα
t = âge traces de fission (TF) de l’échantillon.
Dans cette équation (1) la teneur en 238U et t sont des inconnues. Afin de déterminer
238U, on procède à une irradiation par des neutrons thermiques en réacteur nucléaire de
l’échantillon à dater. Lors de l’irradiation la capture de neutrons par les atomes 235U
engendre une fission induite, dont il est possible de révéler les traces de la même façon
que pour celles de la fission spontanée de l’238U. Sachant que le rapport 235U/238U est une
constante on peut déduire la teneur en 238U. Le nombre de traces de fission induite
dépend de la teneur en 235U et de la fluence neutronique φ (neutrons/cm2) utilisée.
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La forme générale de l’équation d’âge trace de fission peut alors s’écrire (Fleischer et
al., 1975) :
t = λα-1 ln {1+g(λα/λF) φ σ I (ρs/ρi)} (2)
où :
t = âgeTF (Ma)
λα = constante de désintégration par radioactivité α de l’238U (ans-1)
g = facteur géométrique, dont la valeur dépend de la méthode utilisée
φ = fluence neutronique (neutrons/cm2)
σ = section efficace de capture d’un neutron thermique par l’235U
I = rapport isotopique 235U/238U
ρs/ρi = rapport des densités des traces spontanées et induites (traces/cm2)
λF = constante de désintégration par fission spontanée de l’238U (ans-1)
Pour caractériser la fluence neutronique, on utilise des verres étalons, enrichis en
uranium. Ces verres moniteurs sont systématiquement irradiés avec les échantillons à
dater suivant le montage de la figure 3-11.
Les densités de traces de fission induites dans ces moniteurs (ρd) sont directement
reliées à la fluence neutronique par l'expression :
φ = Βρd (3)
où B est un facteur de proportionnalité.
La mesure de la fluence neutronique φ est très délicate à obtenir. Pour contourner ce
problème on utilise une forme différente de l’équation d’âge, en introduisant un facteur
"zêta" (ζ). Cette paramétrisation a été proposée pour la première fois par Fleischer et
Hart en 1972 puis testée et appliquée dans les années 80 par Hurford et Green (1982).
Elle consiste à définir tout d’abord un paramètre zêta (ζ) selon :
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ζ = φBσI/λF (4)
Pour caractériser la fluence neutronique, on utilise des verres étalons, enrichis en
uranium. Ces verres moniteurs sont systématiquement irradiés avec les échantillons à
dater suivant le montage de la figure 3-11.
En opérant dans l’équation (2) la substitution (4), l'équation d'âge devient :
t = λα -1 ln {1+g(λα /λF) ζ (ρs/ρi)} (5)






















































































Figure.3-3-Liste des étalons d'âge internationalement reconnus pour la datation par
traces de fission des zircons et des apatites.
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cette équation a été utilisée lors de ce travail. Cependant il reste à déterminer
expérimentalement le facteur ζ. On emploi pour cela d’une part des échantillons-étalons
internationaux adaptés aux minéraux à dater dont l’âge est calé par l’utilisation de
méthodes de datation différentes (fig.3-3), d’autre par on utilise l’équation (6) :
t = Exp(λα tstd-1)/(λα (ρs/ρi)stdgρd (6)




















Montage et polissage Montage et polissage Révélation des traces induites
dans le détectur externe












Figure.3-4-Principales méthodes utilisées en datation par traces de fission (Ns et Ni sont
respectivement le nombre de traces spontanées et induites) (d'après Gleadow, 1981).
ECHANTILLON
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Plusieurs approches expérimentales de la datation par traces de fission ont été proposées
(Gleadow, 1981) et testées (fig.3-4). Cependant la datation d’échantillons
métamorphiques nécessite d’une part l’utilisation d’une méthode peu consommatrice en
minéraux, au vu des faibles quantités de zircons et d’apatites parfois présentes dans ces
roches et d’autre part nécessite l’utilisation d’une méthode de datation grain par grain de
l’échantillon. permettant dans ce dernier cas de contourner le problème lié aux
hétérogénéités chimiques des différents cristaux d’un échantillon, résultant d’histoires
thermiques et tectoniques complexes enregistrés par la roche. Ainsi seule la méthode
dite du détecteur externe (Gleadow et al., 1976; Hurford, 1990) permet de pallier toutes
ces difficutés, en permettant de dater individuellement les minéraux, et d'obtenir ainsi
des indications chronologiques exploitables.
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Dans cette technique, la mesure des traces fossiles se fait après inclusion des minéraux
dans de la résine, polissage et révélation chimique (fig.3-5). Les traces induites sont
enregistrées par un détecteur externe placé au contact des minéraux à dater. Cette
disposition garantit l’optention d’une image dans le détecteur, de la même forme que
celle du cristal à dater. Après révélation chimique des traces induites dans le detecteur,
on détermine, pour chaque cristal, le rapport du nombre de traces fossiles sur le nombre
de traces induites. La datation s’effectue si possible sur au moins une vingtaine de
cristaux dans les apatites et au moins cinq zircons pour chaque échantillon.
4-PRECISION D'UN AGE TRACE DE FISSION ET TEST DU
KHI-DEUX (χ2).
La précision d’un âge trace de fission par la méthode du détecteur externe, dépend des
erreurs statistiques liées aux comptages, aussi bien sur les traces fossiles et induites que
sur les verres moniteurs. Elle dépend également de la concordance des âges entre
chaque cristal d’un même échantillon. Ainsi Galbraith (1981) et Green (1981) proposent
les premiers, l’utilisation du test de Khi-deux (χ2) pour tester l’homogénéité des âges
trace de fission. Il s’agit de compter le nombre de traces fossiles et induites dans chaque
grain puis de le comparer avec le nombre attendu pour une distribution poissonienne
(1/nombre)1/2 dont la moyenne est celle des Nj des grains comptés. Le χ2 se calcule donc
pour un degré de liberté ν = n-1 où n est le nombre de grains datés.
On considère que si la probabilité du χ2 est supérieure à 5%, le test est considéré comme
positif. Nous sommes en présence d’un seul type de population, c’est à dire que tout les
grains datés appartiennent à une seule population d’âge. Il est à noté également que plus
la valeur est proche de 100%, plus cela traduit une faible dispersion des âges.
Dans les tableaux analytiques présentés en annexe, les âges ont été calculés selon la
méthode conventionnellede Green (1981) en utilisant une pooled statistics, c’est à dire
que l’âge apparent global est calculé comme s’il s’agissait d’un monocristal. On ne
prend alors en compte que le nombre total de traces fossiles et induites comptées. La
précision est donnée par :
σt = t (1/Ns + 1/Ni + 1/Nd)1/2
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Si maintenant la probabilité du χ2 est inférieure à 5%, le test est considéré comme
négatif. Nous sommes alors en présence d’au moins deux populations d’âges.
Néanmoins le test du χ2 ne peut nous fournir le nombre de population.  Cette
inhomogénéité de population d’âge traduit, pour des roches métamorphiques,  des
histoires thermiques complexes ou liées à une variabilité de composition chimique de
certains minéraux (pôle fluoroapatite ou chloroapatite). Grâce à l’utilisation de
visualisations graphiques, on peut éventuellement séparer différentes populations.
5-REPRESENTATATION GRAPHIQUE DES RESULTATS.
Plusieurs types de représentations graphiques sont utilisées pour rendre compte de la
distribution et de la précision des âges apparents de différents cristaux d’un même
échantillon. D’une part l’utilisation de diagrammes de type "isochrone" et d’autre part
les diagrammes de type "radiaux". L’interêt de ces deux représentations est de mettre en
évidence une ou plusieurs population d’âge.
5-1-Diagramme isochrone.
La première représentation graphique à avoir été utilisée pour les datations par la
méthode du détecteur externe, est le diagramme de type isochrone (fig.3-6).






























Figure.3-6-Représentation des âges dans un diagramme isochrone. Chaque point matérialise un cristal
daté, caractérisé par son rapport (Ns/Ni) j, avec les barres d'erreurs associées.
A-diagramme à une isochrone visualisant une famille de population. B-Diagramme à deux isochrones
caractérisant deux polpulations distinctes (Modifié, d'après Toro, 1999).
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Dans un diagramme de ce type, chaque point est relatif à un grain daté. Le nombre de
traces fossiles et induites relatives à ce grain constituent les coordonnées de ces points.
La pente du segment joignant un point à l'origine des axes dépend de son âge TF et de la
fluence utilisée. Si tous les grains d'une roche  appartiennent à une même population
d'âge, ils sont alignés, aux incertitudes près, selon une isochrone. Les barres
d'incertitudes sont calculées selon une statistique de Poisson, soit  σ(Ν)= (N)1/2 où N est
le nombre de traces fossiles (Ns) ou induite (Ni) comptées par grain.
Ce diagramme met en évidence la disperssion des teneurs en uranium de grain à grain
(lorsque l'on utilise la même surface de comptage pour tous les grains).
5-2-Diagramme radial.
La représentation radiale ou polaire (Galbraith, 1988) est fréquemment utilisée à l’heure
actuelle, du fait de son excellente facilité de lecture des données, puisque l'âge de
chaque grain est directement donné avec son incertitude par un seul point.  Elle permet
ainsi de rendre compte de la distribution des âges apparents autour d’un âge de
référence, mais tient compte également de la précision de l’âge apparent par rapport à
l’ensemble de la population. L’erreur sur chaque âge individuel est calculée selon une
loi de poisson  où σ=(1/Ns + 1/Ni + 1/Nd)1/2.t.
Dans le diagramme radial, l’échelle des ordonnées de droite est en log t (Ma) (fig.3-7).
L’âge d’un cristal est visualisé par un point situé sur un segment de droite qui joint
l’origine de l’axe des ordonnées de gauche à un point de la courbe de droite
correspondant à son âge. Sa position sur ce segment dépend de sa précision. L’échelle
inférieure des abscisses est en 1/σ où σ est la précision relative (Ma) sur l'âge de ce
grain. Ainsi, dans cette représentation un âge précis sera situé à droite tandis qu’un âge
moins ou peu précis se trouvera à gauche du graphique. L’échelle supérieure des
abscisse exprime en pourcentage la précision sur chaque grain. La bande de +2/-2 à
gauche, représente la précision à + ou - 2σ de la valeur de l’âge de référence. Cet âge de
référence, t0, est appelé âge central. Lorsque tous les cristaux d’un même échantillon
appartiennent à une seule population d’âges, ils sont situés dans la bande grisée. Dans le





































Figure.3-7-Diagramme radial, d'après la méthodologie de Galbraith (1988). L'âge central
est calculé selon l'algorithme de Galbraith et Laslett (1993). Représentation graphique
obtenue sous Mathematics 2.3.
A-Chaque point représente un cristal daté, avec σj=(1/Ns,j+1/Ni,j+1/Nd)1/2 .tj où
Ns,j=nombre de traces fossiles, Ni,j=nombre de traces induites dans le jième grains et
Nd=nombre de traces comptées dans le verre moniteur. B-représentation d'une population
d'âges. C-représentation de deux populations d'âges
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De plus, le calcul d’un âge central permet d’évaluer la dispersion des âges apparents
autour de l’âge de référence qu’est l’âge central, en utilisant pour cela leurs précisions
respectives. Ce paramètre de dispersion est donné en pourcentage. On considère que
l’on a affaire à plusieurs population d’âge lorsqu’il est >30% et une population unique
lorsqu’il est <15%. Lorsque la dispersion est comprise entre ces deux valeurs, la
situation est incertaine.
6-SIGNIFICATION D'UN AGE TRACE DE FISSION.
Nous avons vu précédement que le phénomène de fission nucléaire est un phénomène
continu qui engendre des "défauts" dans le réseau cristallin appelés traces. Ces dernières
possèdent une longueur révélable initiale constante, pouvant être cependant altérée
thermiquement. En effet, sous l’action de la température le réseau cristallin se
réorganise progressivement de manière à résorber la trace, produisant une diminution de
sa longueur révélable. On distingue ainsi classiquement 3 domaines de température
(fig.3-8) à comportement du réseau cristallin différent (Wagner et Storzer, 1972) :
- Zone de Non Rétention  des traces, correspond à un domaine de comportement
élastique du réseau. Les traces sont générées au sein du minéral mais instantanément
résorbées, il n’ya pas d’enregistrement.
- Zone de Rétention Totale, les traces générées sont stables et ne sont que peu
ou pas altérées thermiquement sur des durées pouvant atteindre 108 ans. La longueur
révélable est alors maximale 15 µm.
-Zone de Rétention Partielle, située entre les 2 précédents domaines. Le réseau
cristallin conserve les traces générées mais sont néanmoins racourcies au cours du
temps. Pour Les apatites la ZRP se situe entre 60°C et 120°C (Wagner et Van den
Haute, 1972), pour les zircons cette zone est plus haute en température et se situe entre
230°C et 330°C (Yamada et al., 1995; Tagami et al., 1996; Tagami et Shimada, 1996).
Les âges trace de fission sont des âges apparents qui dépendent directement de l’histoire
de l’échantillon dans la zone de rétention partielle. Les datations par trace de fission
permettent de dater le passage d’un échantillon sous un isotherme donné il s’agit donc
d’un âge de refroidissement (cooling age).






















Figure.3-8-Diagramme des différents domaines de stabilité des traces
de fission en fonction de la température pour l'apatite et le zircon.
ZRP zone de rétention partielle des traces,
ZNR zone de non rétention,
ZRT zone de rétention totale.
zone ou la longueur
des traces pour les
zircons est diminuée
zone ou la longueur








Dans le cas d’un refroidissemnt rapide, comme c’est le cas d’une roche volcanique,
l’âge obtenu sera celui de mise en place. Dans le cas d’une roche dont l’histoire
thermique est plus complexe (roches métamorphiques), l’âge trace de fission
correspondra à un âge de refroidissement dont la signification dépendera du trajet de
l’échantillon dans la ZRP.
Dans le cas des zircons et des apatites leur ZRP respective est proche correspondant à
un intervalle de 110°C. La datation couplée zircon/apatite sur un même échantillon
permet donc d’obtenir un enregistrement thermique pratiquement continu depuis 300°C
jusqu’à 60°C.
6-1-Longueurs des traces de fission.
Ages de refroidissement et vitesses d’exhumation                                       Chapitre III
Le parcours d’un échantillon dans la ZRP peut être complexe. Dans ce cas l’information
fournie par la seule utilisation de l’âge trace de fission ne permet pas d’obtenir une
interprétation sur l’histoire de l’échantillon dans cette zone de température. L’utilisation
de la distribution des longueurs révélables totales des traces fossiles permet d’interpréter
plus précisément un âge trace de fission. Pour cela on mesure la longueur des "traces
confinées". Ces dernières correspondent à des traces "entières" non coupées lors du
polissage. Elles sont inclues totalement dans le cristal et révélées chimiquement
uniquement lorsqu’elles sont recoupées par une fracture (track in cleavage) ou par une
























Figure.3-9- Schéma 3D des traces de fission dans un minéral. Deux stades d'état
des traces sont représentés :
sur la coupe A, traces avant révélation chimique  dites "traces latentes" et sur la
coupe B traces révélées après attaque chimique. Lp et Lc sont respectivement
longueur projetée et longueur confinée.
6-2-Inteprétation des distributions de longueur.
La distribution des longueurs de traces fossiles est fonction du parcours du minéral daté
dans un espace temps température. La figure 3-10 idéalise trois scénarios types :
- la courbe I représente le chemin Température-temps pour des roches qui ont
subi des vitesses de refroidissement très rapides. Ce type de trajet est caractéristique du
refroidissement de roches volcanique ou de roches exhumées par dénudation tectonique.
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Le temps passé dans la ZRP étant très court, les traces fossiles seront peut affectée par le
raccourcissement. L’histogramme de distribution des longueurs est centré sur un pic





























Longueurs confinées de traces (µm)
I II III
Figure.3-10-Schéma présentant trois trajets Température-temps différents et la distribution des
longueurs de traces confinées correspondantes pour des apatites. La courbe et l'histogramme I
correspondent à un refroidissement rapide, la courbe et l'histogramme II correspondent à un
refroidissement constant et le dernier trajet matérialise une histoire thermique plus complexe
à travers la zone de rétention partielle (ZRP) (modifié d'après Dumitru, 1989).














- la courbe II caractérise un refroidissement progressif et constant caractéristique
d’une dynamique par simple surréction-érosion et dénudation progressive. Le temps
passé dans la ZRP étant plus long, la longueur moyenne des traces sera plus courte
tandis que la déviation standard deviendra plus importante, entre 1 et 2µm selon le taux
de refroidissement.
-la courbe III matérialise le parcours plus complexe d’un échantillon effectué au
cours d’un enfouissement sous une pile sédimentaire ou d’un métamorphisme de
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contact assisté par la circulation de fluides hydrothermaux. La courbe matérialise un
refroidissement rapide de l’échantillon jusqu’à la ZRT, puis le matériel subit un
réchauffement qui le conduit dans la ZRP. Ce type de trajet Température-temps va
donner un histogramme bimodal très large avec une forte déviation standard de l’ordre
de 3µm.
7-ASPECTS EXPERIMENTAUX.
Les datations présentées dans ce travail ont été réalisées sur zircons et apatites. Pour
cela 5 à 10 kg de matériel ont été prélevés sur chaque affleurement afin d’effectuer
broyage et séparation. Ces opérations ont été réalisées en utilisant les techniques
conventionnelles correspondant à l’utilisation de liqueurs denses, d’un séparateur
magnétique et finalement par tri de minéraux effectué manuellement sous une loupe
binoculaire.
7-1-Préparation des zircons.
Pour la datation par traces de fission avec la méthode du détecteur externe, une séléction
de zircons dans chaque séparation à été effectuée au préalable afin d’obtenir un stock de
zircons homogènes morphologiquement (forme, couleur, opacité...) et surtout
représentatif de l’échantillon daté. Puis les zircons ont été inclus par pression à chaud
(180-200°C) dans des feuilles de Téflon de 1cm2 et de 0,5 mm d’épaisseur. Une
ciquantaine de zircons maximun sont inclus dans le Téflon afin de faciliter le repérage
des grains lors de la datation. Le Téflon est ensuite poli avant d’étre attaqué
chimiquement.
La révélation des traces à été faite suivant le protocole expérimental proposé par
Gleadow et al. (1976), qui préconise un eutectique NaOH-KOH. Nous avons travaillé à
une température constante de 220°C avec un bain eutectique dans une capsule de Téflon
maintenue dans une étuve à température contrôlée à ±1°C. Les temps d’attaque ont été
adaptés aux réactivités spécifique de chaque famille de zircons. En effet la révélation
chimiquepour chaque échantillon est très variable de 10 à 30 heures. Pour palier à ce
problème de révélation différentielle, nous avons procédé dans tous les cas de la façon
suivante : après une attaque de 10 heures nous avons effectué un premier examen au
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microscope afin de tester l’état d’avancement de la révélation. En cas de besoin,
l’attaque a été prolongée par séquences de 2 à 5 heures avec contrôle de l’état de
révélation des traces au microscope entre chaque séquence.  La dernière étape avant
l’irradiation consiste à déposer à la surface sur chaque Téflon un feuille de kapton de
250 µm d’épaisseur
7-2-Préparation des apatites.
Les cristaux d’apatite ont été sélectionnés suivant leur morphologie afin d’obtenir un lot
de grains homogène. Les cristaux sont alignés par dix suivant leur axe c, afin d’obtenir
une centaine d’apatites. Elles sont ensuite coulées dans de la résine pour obtenir une
pastille ronde de 2.5 cm de diamètre et 0.5 cm d’épaisseur, dont la surface est polie.
Cette opération est importante car elle est le garant d’une attaque chimique réussie. En
effet si le polissage laisse des rayures ou des imperfections elles seront
systématiquement amplifiées lors de la révélation empéchant toutes datations.
Les traces fossiles sont révélées à l’acide nitrique (HNO3) dosée à 1N, à température
ambiante pendant 50 à 80 secondes.  Puis une feuille de kapton est disposée sur chaque
pastille avant d’être irradiée.
7-3-Conditions d’irradiation.
L’irradiation neutronique des échantillons est effectuée dans la position P1 du réacteur
nucléaire ORPHEE du Centre d’Etudes Nucléaires de Saclay.
Dans cette position le flux nominal de neutrons thermiques est de 1,4.1013 n/cm2/sec.
Les durées d’irradiation demandée sont variables, avec en moyenne 26 secondes pour
les zircons correspondant à un flux neutronique d’environ 3.6. 1014 n/cm2  et 80
secondes pour les apatites.
Les irradiations pour les zircons et pour les apatites sont séparées. Cependant la
procedure de montage reste la même. Il s’agit de placer les échantillons dans un furet
cylindrique de  3 cm de diamètre et de 7 cm de longueur. En général, trois dosimètres de
fluence neutronique chargés de contrôler le gradient de flux de neutron sont disposés au
centre et aux deux extrémitées du conteneur cylindrique. Ces dosimètres sont des
pastilles de verre CN-1; CN-5 et 962 du NIST (National Institute of Standards and
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technology, Gaithersburg, Maryland, USA). Ces detecteurs sont recouverts sur chacune
de leur face d’une feuille de kapton (fig.3-11). Après irradiation, les pastilles de kapton
sont attaquées pendant une durée de 8 minutes dans un bain NaOCl (14%) + NaCl












Figure.3-11-Schéma de montage des échantillons dans le container cylindrique, avant irradiation.
On place trois verres dosimétriques qui encadrent les échantillons à dater.
Les dosimètres sont équipés sur le deux faces de détecteurs externes (kaptons). Les échantillons
ne nécessitent qu'un seul detecteur sur leur surface polie.
Container
d'irradiation
Les mesures des densités de traces induites et fossiles sont effectuées au microscope
optique avec un objectif X100 à immersion d’huile et des oculaires X10, en lumière
transmise.
7-4-Détermination du facteur zêta (ζ).
La détermination du zêta a été effectuée à partir d’échantillons standards provenant de
roches volcaniques dont l’âge été obtenu par l’utilisation couplées de méthodes de
datation comme 39Ar-40Ar et le K-Ar (fig.3-3).
Le zêta est obtenu d’après:
ζ=(ρi/ρs).(1/g).(1/ρd).tstandard
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en utilisant comme facteur de géométrie g=0.5 (Rapport entre la géométrie d’irradiation
de type 4π stéradians dans un cristal et celle obtenue dans 2π stéradians pour son
détecteur externe).
Les valeurs personnelles du zêta pour les apatites et les zircons ont été obtenues en
utilisant des étalons provenant du Fish Canyon Tuff, Durango et de Corse. Plusieurs
montages et irradiations ont été utilisées afin d’obtenir des valeurs pondérées des zêtas
relatif aux moniteurs CN et 962 (Tableau.3-I). Pour l’ensemble des dations, présenté
dans ce travail, nous avons adopté la valeur pondérée de 125±3 (dosimètre CN1) pour le
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2.05  (10854) 124.7  (6.1) 98-09
FCT 6 9 2.05  (10854) 124.5  (5.6) 98-09
FCT 59 10 2.05  (10854) 127.6  (6.0) 98-09
125.5  (3.4)
ZIRCON
Fish Canyon Tuff 962 NIST
FCT 5 8 0.63  (9351) 394.7  (20.7) 95-10
FCT 3G 10 0.62 (10395) 360.3  (12.8) 98-05




FCT B 20 3.37  (9090) 307.8  (24.3) 97-07
CN5
FCT A 22 3.36  (8876) 276.7  (24.0) 97-06
FCT C 24 3.36  (8876) 283.5  (20.8) 97-06
288.6  (13.2)
APATITE
Fish Canyon Tuff 962 NIST
FCT A 34 3.48  (11034) 315.5  (22.9) 96-12
Durango
D80 S 38 3.48  (11034) 359.8  (12.2) 96-12
Corse






Tableau .3-I -Détermination du paramètre zêta (ζ), obtenu à partir des données analytiques
relatives aux dosimètres CN et 962 du NIST.
* Nomenclature du Groupe de Physique Nucléaire de l'Institut Dolomieu, UJF grenoble.
ρs, ρi, ρd, densités de traces fossiles dans les cristaux (s), induites dans les kaptons (i) et
dans les kaptons dosimétriques (d). Les densités mesurées sont en (x 105 traces/cm2).
(Ns), (Ni), (Nd), nombre de traces comptées.
Toutes les analyses ont été obtenues en utilisant la méthode du detecteur externe en utilisant
une valeur de 0.5 comme facteur correctif de géométrie (4π/2π).
Ages de référence : Fish Canyon Tuff = 27.8±0.7 Ma (Hurford, 1990), Durango = 31.4±0.3
(Naeser and Fleischer, 1975) et la marge Corse = 17.2±0.9.
Montage *
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II- DATATIONS PAR TRACES DE FISSION DANS LES ALPES
COTTIENNES.
INTRODUCTION.
La partie méridionale des Alpes Occidentales correspond à la juxtaposition de domaines
lithologiques et métamorphiques contrastés (Cf.Chapitre II). Le passage d’une unité
tectonique à l’autre se faisant soit de façon progressive (Schistes lustrés du Queyras)
soit par l’intermédiaire de sautes de pression et de température. Toutes ces unités sont
juxtaposées à l’heure actuelle par l’intermédiaire de grandes structures cassantes
extensives (fig.3-12) correspondant à l’empreinte d’une importante tectonique extensive
syn-convergence tardi schistes verts (Sue, 1998; Agard, 1999; Bistacchi et al., 2000 et
discussion Chapitre IV). Dans ce contexte, un des problèmes géologiques majeurs est de
comprendre le lien entre l’exhumation d’unités Haute Pression et le développement
d’une importante tectonique extensive.
Une réponse peut être apportée grâce aux données géochronologiques. Ces dernières,
une fois compilées, peuvent être utilisées pour construire des trajets P-T-t et ainsi
contraindre les processus d’exhumation. Cependant, aujourd’hui seul les stades précoces
d’exhumation sont suffisament documentés. Il est dont nécessaire d’obtenir de nouvelles
contraintes à l’aide des méthodes géochronologiques adaptées à la datation des stades
finaux de l’exhumation. Pour cela nous avons la méthode de datation par traces de
fission sur zircon et apatite qui permet de documenter la fin des trajets P-T-temps
d’exhumation des différentes unités. En effet, comme nous l’avons vu précédement, les
datations par cette méthode sont interprétées comme le passage d’isothermes: Isotherme
≈110°C pour les apatites et ≈240°C pour les zircons. Toutes nos datations ont été
réalisées au sein du Laboratoire de Physique Nucléaire de l’Université Joseph Fourier de
Grenoble.
1-ECHANTILLONNAGE.
L’échantillonnage a été réalisé lors de 2 campagnes de terrain, qui se sont déroulées
durant les étés 97 et 98. Le choix des sites de prélèvement a été gouverné par la











































































Figure.3-12-Carte de localisation de coupes W
-E à
travers les zones internes des A
lpes occidentales.
Cette zone correspond à la juxtaposition de domaines
lithologiques et m
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44°42'N, 7°6'E 2330 m
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B
Présence de minéraux après broyage et séparation
Figure.3-13-A-carte d'échantillonnage pour la datation par la méthode des traces de fission.
Toutes les zones échantillonnées sont indiquées, même celles non datées. B-Tableau d'échantillonnage
indiquant la présence de phases minérales après broyage et séparation.
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effet l’utilisation couplée des datations zircons / apatites permet seule de contraindre
plus précisement les âges de refroidissement de chaque unité tectonique. Dans cette
optique, la zone Briançonnaise n’a pas posé de problème du fait de l’abondance des
lithologies acides constitutives d’un substratum hercynien. Par contre les unités
Piémontaises d’affinité océanique n’ont autorisé que l’échantillonnage des roches les
plus différenciées dans les édifices ophiolitiques (albitites et trondhjémites), tandis que
pour les sédiments associés, seul les niveaux détritiques ont été échantillonnés
(arkoses). Cependant pour le massif du Viso, nous avons sélectionné des gabbros Fe-Ti
et Mg-Al, riches en apatites et zircons (Lombardo et al., 1978).
Pour effectuer nos datations, nous avons prélevé une dizaine de kilos de roche par site,
dans 13 localités différentes, échelonnées entre des altitudes de 900 à 2750 mètres
(fig.3-13). Cependant l’accent à été porté sur la zone Piémontaise des Schistes lustrés
dont est issue plus de la moitié des échantillons prélevés (fig.3-13-A). Le broyage et les
séparations minérales ont été effectuées à Grenoble. Ils ont permis d’obtenir des zircons,
des apatites ainsi que des sphènes (échantillon TPA) dans une fraction entre 80 et 120
µm afin d’être utilisés pour la méthode de datation du détecteur externe (fig.3-5).
Cependant, l’observation au microscope et à la loupe binoculaire, a révélé que certains
lots de zircons ne pouvaient faire l’objet d’aucune datation du fait soit de leur opacité
(zircon brun-rouge) et/ou d’une grande densité de fractures (PP-ZH2-LS). En définitive
18 datations ont été réalisées, 9 sur zircons et sur 9 apatites.
2-RESULTATS.
2-1-Ages apparents.
Le tableau 3-II présente l’ensemble des résultats de nos datations par la méthode du
détecteur externe sur apatites et zircons. Le tableau est subdivisé en quatre zones d’après
le faciès du métamorphisme et l’affinité paléogéographique de chaque unité. Certains
échantillons définis comme difficiles (peu de traces fossiles, cristaux très fracturés), ont
nécessité un comptage croisé effectué par d’autres personnes du Laboratoire de
Géochronologie de Grenoble (Erika Labrin et Gloria Toro), afin d’obtenir un âge





























































Figure.3-14-Répartition géographique des âges apparents sur zircon et apatite dans les Alpes Cottiennes


















SECTEUR  DES ALPES COTTIENNES 





Spontanées induites P χ2
%
Dosimètre Age ± 1σ
ρ
s
ρi(Ns) (Ni) ρd (Nd) Ma
 Domaine Eclogitique(Monviso) 
PG apatite 23 0.049 (28) 1.59 (914) >99 (15899)19.39 8.56±1.64
>99zircon 43 2.43 (764) 2.25 (709) 2.90 (10734) 19.59±0.80
>99zircon* 9 4.28 (233) 2.57 (140) 2.05 (10854) 24.40±1.73
>99CG apatite 31 0.255 (57) 5.01 (1120) 19.39 (15899) 14.22±1.95
>99zircon 19 1.80 (285) 1.21 (192) 26.96±1.482.90 (10734)
>99LN apatite 4.62 (374) 9.92 (803) 3.37 (9090) 22.61±1.4714
apatite 11 3.72 (300) 9.09 (733) 98.48 3.37 (9090) 19.87±1.37
apatite* 17 3.37 (9090)99.603.63 (417) 7.62 (875) 22.84±1.15
21.88±0.76





>99RB apatite 26 (263)1.32 2.87 (574) 3.37 (9090) 22.24±1.59
zircon 2.05 (10854) 94.67±3.0495.25(342)9.86(2532)73.0012







>99ZH1 apatite 15 0.541 (51) 5.90 (556) 19.39 (15899) 25.61±3.64
>99ZH2 apatite 14 6.61 (477) 16.30 (1174) (10293)3.90 22.24±1.59
Domaine SB (Queyras) 
RN apatite 14 0.810 (94) 24.03 (2786) 99.85 19.39 (15899) 9.43±1.05
zircon 3 2.05 (10854) 21.74±1.5156.5439.40 23.30(164) (97)
22.10±1.812.05 (10854)35.943 36.10 23.60 (98)(150)zircon*
21.88±1.16
CP zircon 15 5.27 (489) 2.64 (245) 99.58 2.05 (10854) 25.66±1.16
25.27±0.96
  Domaine SV (Queyras) 
CHE apatite 9 0.958 (57) 2.00 (119) 87.07 9.88 (10454) 67.93±8.44
apatite* 8 0.727 (44) 1.65 (99) 99.94 9.88 (10454) 62.27±8.37
65.07±5.94
zircon 14 91.75 2.05 (10854)(3385) (366) 118.05±3.6980.50 8.70
Zone briançonnaise 
apatite* 10 75.08(31) (350) 19.39 (15899)5.940.526 24.42±4.39
apatite* 9 (32) (319) 90.84 27.65±4.8719.39 (15899)0.617 6.15
25.75±2.43
PP apatite 11 1.97 (99) 9.41 (474) 68.47 (10293)3.90 11.74±1.22
CER zircon 70.65 63.05±2.902.05 (10854)33.60 (86)(423)2 165.00
zircon* 2 187.00 (478) 40.60 (104) 46.16 2.05 (10854) 66.15±4.02





zircon - 47.83±2.402.05 (10854)55.00 (88)(328)1 205.00
zircon* 1 222.00 (355) 63.10 (101) - 2.05 (10854) 50.64±3.26
























Tableau.3-II-Table récapitulatifve des datations réalisées dans les Alpes Occidentales.
ρs, ρi, ρd, densités de traces fossiles dans les cristaux (s), induites dans les kaptons (i) et
dans les kaptons dosimétriques (d). Les densités mesurées sont en (x 105 traces/cm2).
(Ns), (Ni), (Nd), nombre de traces comptées.
Les âges sur apatites et zircons sont obtenus en utilisant respectivement les verres dosimétriques
CN-5 et CN-1 (HURFORD ET GREEN, 1983).
Toutes les analyses ont été obtenues en utilisant la méthode du detecteur externe en utilisant
une valeur de 0.5 comme facteur correctif de géométrie (4π/2π).
P(khi 2) est la probabilité d'obtenir une valeur du (khi 2) pour v degrés de liberté (ou v = nombre de cristaux-1).
RE correspond à l'erreur relative de l'âge central.
* Datation réalisée par Erika Labrin, ** par Gloria Toro.
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2-2-Répartition géographique.
Les âges apparents traces de fission sur zircons et apatites sont reportés sur la figure 3-
14. La répartition géographique des âges montre, au premier ordre, un rajeunissement
progressif des âges d’Ouest en Est qui est enregistré aussi bien par les apatites que pour
les zircons. Cependant si l’on s’intéresse à chaque zone tectonique de façon détaillée, la
répartition des âges ne suit pas une logique aussi simple.
En effet pour la zone Briançonnaise les âges sont hétérogènes résultant de la datation
d’un matériel de départ extrèmement difficile. De plus la datation sur zircon sur le site
ZH1 porte sur un seul cristal et doit être pris avec précaution. Les datations sur apatites
provenant de la zone Houillère sont elles plus homogènes avec des âges aux alentours
de 24 Ma.
La répartition des âges apparents zircons / apatites au sein de la zone Piémontaise et
plus particulièrement la zone des Schistes lustrés du Queyras, montre clairement un
diachronisme d’Ouest en Est. Nous avons choisi pour plus de clareté dans la suite de la
discussion, de découper la zone Piémontaise en quatre domaines aux conditions
métamorphiques différentes. En effet à l’exception du massif du Chenaillet qui a
échappé au métamorphisme alpin , l’ensemble de la zone a été métamorphisé dans les
conditions HP-BT, avec une augmentation progressive d’Ouest en Est des conditions
physiques du métamorphisme alpin (fig.3-15).
























































Figure.3-15-Estimation des conditions PT des unités Ouest et l'Est Queyras ainsi que l'unité éclogitique
du Passo Gallarino du massif du VISO. Le faciès des schistes bleus de l'ouest Queyras est stictement à
lawsonite impilquant des températures du métamorphisme alpin inférieures à 350°C.
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On évolue en effet, depuis des conditions de pression de 8-11 kb et de température
<350°C dans la zone de l’Ouest-Queyras, il s’agit des unités à lawsonite-albite-
glaucophane définies dans le chapitre II (Rocher Blanc, complexe de Cervières et du
Lago Nero), jusqu’à des conditions de pression >10 kb et de température  de 350-450°C
dans la zone Est-Queyras.  Cette zone regroupe les unités à zoisite-albite-glaucophane,
lawsonite-albite-glaucophane et zoisite-jadéite-glaucophane définies dans le chapitre II.
Le domaine plus à l’Est correspond à l’unité du Monviso, qui a subit les conditions du
faciès des éclogites avec des pressions >15 kb et des températures ≥450°C. Les résultats
traces de fission pour chaque domaine sont les suivants :
-Les ophiolites ayant échappé au métamorphisme alpin (massif du Chenaillet),
présentent des âges vers 120 Ma pour les zircons et 65 Ma pour les apatites.
-Le domaine Ouest-Queyras fourni une gamme d’âge sur zircon très large de 91
à 64 Ma tandis que pour les apatites la gamme d’âge est plus resserée, aux alentours de
22 Ma.
-Le domaine Est-Queyras présente des âges sur zircons entre 26 et 21 Ma et de
15 à 9 Ma sur apatites.
-Les ophiolites éclogitiques (Monviso) présentent des âges apparent sur zircons
vers 19 Ma et 9 Ma pour les apatites.
3-DISCUSSION ET SIGNIFICATION DES AGES APPARENTS.
La discussion des âges apparents se fait suivant chaque domaine défini précédement, à
partir des représentations graphiques de type isochrone et radial. Pour discuter et valider
les âges obtenus nous présenterons une description pétrographique succinte des
échantillons.
3-1-La Zone Briançonnaise.
Trois sites ont été échantillonnés, deux dans la zone Houillère (ZH1 et ZH2), et un en
bordure Ouest de la zone Briançonnaise (PP).
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3-1-1-Zone Houillère.
Cette zone correspond au sous-bassement Briançonnais. Ils s’agit de bassins
sédimentaires carbonifères constitués par des dépôts détritiques correspondant à des
conglomérats, grés, pélites et des couches d‘anthracite. Cet ensemble puissant et
monotone est injecté par des sills et dykes de roches éruptives microgrenues du
Carbonifère supérieur. Ces dernières lithologies ont étées utilisées pour la datation et
correspondent aux échantillons ZH1 et ZH2.
-L’échantillon ZH1 provient du filon de la Combarine (SW de Briançon) et
correspond à une microdiorite à texture porphyrique constituée de phénocristaux de
plagioclase, de horndblende et de quartz rhyolitique plongés dans une mésostase
quartzo-feldspathique. Cette roche à fourni de nombreuses apatites et quelques zircons
rosés dont un seul grain a pu être daté.
-L’éhantillon ZH2 provient d’un affleurement situé en bordure de la route qui
monte au col du Granon (NW de Briançon). La lithologie prélevée correspond à un sill
de microgranite d’épaisseur métrique à décamétrique qui intrude des grés fins micacés.
La roche possède une texture porphyrique à quartz rhyolitiques et biotites chloritisées.
Nous avons pu extraire des apatites et des zircons, cepandant ces derniers se sont révélés
être métamictes et n’ont pu être utilisés pour la datation.
Les âges obtenus sur apatite pour ZH1 et ZH2 sont similaires, les barres d’erreur se
recoupent à ±1σ. Les âges obtenus sont de 25.75±2.43 Ma et 22.24±1.59 Ma (fig.3-16 et
3-17).
La datation sur l’échantillon ZH2 a été réalisée à partir de 14 cristaux qui ont fourni un
âge de 22.24±1.59 Ma (fig.4-17). Les points représentatifs des âges apparents de tous les
cristaux datés s’alignent presque parfaitement sur une droite dans la représentation de
type isochrone.
La datation de l’échantillon ZH1 à été plus difficile à obtenir du fait du faible nombre de
traces, surtout pour les traces fossiles (1 à 6 traces par cristal). Les barres d’erreur sur
chaque grain sont alors très grandes (fig.3-16). En conséquence un comptage croisé à été
réalisé entre deux observateurs (S.Schwartz et E.Labrin) permettant d’obtenir un âge































































































Figure.3-16-Représentation de type radial (A) et isochrone (B) des âges apparents sur apatites
d'un échantillon provenant de la Zone Houillère (ZH1), prélevé dans le filon de la Combarine.
Cette datation a été effectuée par un comptage croisé entre deux observateurs (ek : E.Labrin).
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Age pondéré de l'échantillon ZH1 sur ZIRCON 
Figure.3-17-Tableau des âges apparents de l'échantillon (ZH1) à partir d'un cristal de zircon obtenus par trois
observateurs différents permettant d'obtenir un âge pondéré.
Représentation de type radial (A) et isochrone (B) des âges apparents sur apatites d'un échantillon
provenant de la Zone Houillère (ZH2), prélevé le long de la route du col du Granon.
A B
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Les échantillons ZH1 et ZH2 ont fourni quelques zircons après broyage et séparation.
Cependant après quelques heures d’attaque chimique les cristaux se sont révélés être
particulièrement métamictes empéchant tout comptage de traces. Seul l’échantillon ZH1
à donné un zircon pouvant être daté (fig.3-17). Cette datation à été couplée par trois
observateurs (G.Toro, E.Labrin et S.Schwartz), l’âge pondéré obtenu est de 49.25±1.40
Ma. Cependant ce résultat obtenu sur un seul grain de zircon ne peut en aucun cas être
considéré comme un âge représentatif du refroidissement de ces roches. En conséquence
il ne sera pas pris en compte dans la suite de notre discussion.
Les deux nouvelles datations (ZH1 et ZH2) obtenues sur apatite, sont présentées
dans un article soumis au Bulletin de la Société Géologique de France et présenté
deans les pages qui suivent. Les principaux résultats déduits de ces deux datations
inédites sont :
1-L'exhumation de la zone Houillère à moins de 4-5 km de profondeur est datée à
24Ma.
2-Ces âges, comparés à ceux existant sur la bordure orientale de la zone Dauphinoise,
sont plus vieux de 14 Ma.
3-Ce diachronisme transversal confirme l'inversion du front Briançonnais Frontal
(CBF).
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3-1-2-Bordure Ouest briançonnaise.
La zone échantillonnée se situe en bordure Ouest de la zone Briançonnaise au coeur dela
vallée de la Durance sur le réseau de faille (Tricart et al., 1996).
-L’échantillon (PP) provient du lieu dit le Plan de Phasy connu depuis l’antiquité
pour son hydrothermalisme. Il s’agit d’un granite mylonitisé à phénocristaux de quartz,
feldspath et biotite. Cette lithologie nous à fourni des zircons et des apatites. Les zircons
se sont révélés inutilisables car trop métamictes. Les seuls résultats proviennent des
apatites qui donnent un âge à 11.74±1.22 Ma. Si l’on regarde le diagramme isochrone
(fig.3-17) de l’échantillon PP, l’on s’aperçoit que la majeure partie des grains possèdent
peu de traces aussi bien fossiles que induites. Seul un grain sur onze possède un nombre
élevé de trace fossiles. Ce cristal attire l’isochrone vers le haut donnant un âge plus
ancien. Le Khi deux est faible aux alentours de 68% pour une distpersion élevée de
20%. Cet âge est plus jeune que ceux obtenus pour les échantillons provenant de la zone
Houillère. Une hypothèse simple pour expliquer ce rajeunissement est celle du
fonctionnement des sources hydrothermales lié à la circulation de fluides à haute
température (>80°C) le long d’une partie du réseau de failles de la Durance.
3-2-La Zone Piémontaise.
Ce Domaine a fourni le "gros" de nos datations. Nous présentons en effet 6 datations sur
apatites et 7 datations sur zircons, reparties sur l’ensemble de la zone Piémontaise des
Alpes cottiennes.
3-2-1-Le massif du Chenaillet.
Le massif ophiolitique du Chenaillet correspond à l’unité Ligure la plus externe (Tricart
et Lemoine, 1988; 1991). Situé en position haute dans l’édifice de nappes piémontaises,
il a pratiquement échappé au métamorphisme Alpin. En effet il n’est affecté que par un
métamorphisme océanique depuis le faciès amphibolite jusqu’au faciès à prehnite-
pumpellyite (T ≤300°C et P ≤3 kb) (Mevel et al., 1978).
Figure.3-18-Représentation de type radial (A) et isochrone (B) des âges apparents sur zircons et apatites
d'un échantillon provenant du massif du Chenaillet (CHE), prélevé dans un filon d'albitite.



















































































PONDERE                  65.07±5.94 Ma
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D’un point de vu lithologique, le Chenaillet est constitué par les termes classiques de
l’assemblage ophiolitique  correspondant à des peridotides serpentinisées, des gabbros
et des basaltes en coussins,  recoupés par des filons de dolérites et d’albitites. Ces filons
leucocrates sont minéralogiquement constitués par l’assemblage à amphibole et
plagioclase. Un filon d’albitite (T87-CHE) à été échantillonné à des fin de datation, il
s’est révélé être riche en zircon et apatite.
-L’âge TF sur zircon obtenu est d’environ 120 Ma, cette datation à été réalisée
sur 14 grains (fig.4-18). 13 s’alignent sur une isochrone avec une barre d’erreur à + ou -
1 sigma seul un grain passe à + ou - 2 sigmas, donnant ainsi un âge plus jeune vers 90
Ma. Cependant le test du khi-deux passe à 91% indiquant nettement une seule
population de zircon.
-La datation sur apatite a fourni un âge vers 65 Ma, il s’agit d’un âge apparent
pondéré, effectué par deux observateurs (E.Labrin et S.Schwartz) sur 8 à 9 apatites.
Malgré de faible teneur en uranium des apatites (nombre de traces fossile <10 et nombre
de traces induites <20), les âges apparents pour chaque cristal se répartissent
convenablement le long d’une isochrone (Figure 3-18). Les deux âges obtenus ont des
barres d’erreur qui sont larges ± 8-9 Ma. De plus la dispersion des âges est très faible
<1%.
3-2-2-La zone Ouest-Queyras.
Cette zone regroupe l’ensemble des datations effectuées sur des unités piémontaises
situées en bordure de la zone Briançonnaise. Toutes les unités ont été métamorphisées
dans les conditions du faciès des schistes bleus (Cf.chapitre II). En tout 5 datations ont
été réalisées, 2 sur apatites qui se révèlent être homogènes aux alentours de 22 Ma et 3
datations sur zircons très hétérogènes, les âges variant de 64 et 92 Ma. 
-L’échantillon CER appartenant au complexe de Cervières, provient d’un
affleurement localisé sur la route des Fonts de Cervières. Il s’agit de roches dérivant du
domaine océanique Ligure, qui affleurent sous l’unité de Rochebrune et sous la surface
de rétrocharriage. Il s’agit d’une brèche de matériel détritique d’origine continentale.
Figure.3-19-Représentation de type radial (A) et isochrone (B) des âges apparents sur zircons et apatites
d'un échantillon provenant de la route des Fonds de Cervières (CER), prélevé dans une brèche de matériel
détritique d'origine continentale.La datation sur zircon a été effectuée par un comptage croisé entre trois
































































































PONDERE                 64.20±1.75 Ma
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Microscopiquement la roche est constituée par un assemblage de quartz, phengite, et
jadéite le plus souvent déstabilisé en chlorite, albite et en phyllosilicates.
Cette lithologie ne nous a fourni aucune apatite et très peu de zircons. Cependant CER a
fait l’objet d’un comptage croisé de la part de 3 observateurs (E.Labrin, G.Toro et
S.Schwartz) sur 2 cristaux de zircons, permettant d’obtenir un âge apparent pondéré à
64 Ma (fig.3-19). Cette datation sur 2 grains ne nous semble pas significative, en effet
on ne peut pas affirmer que d’une part ces deux cristaux soient représentatifs de
l’ensemble des zircons de l’échantillon et d’autre part que les âges obtenus soient des
âges de refroidissement. En effet les zircons présentent des traces de fission spontannées
abondantes (>200 traces), l’erreur statistique est alors plus importante pour le comptage
des traces induites (Ni), quatre à cinq fois moins nombreuses.
-L’échantillon LN-T86 provient de l’unité du Lago Nero, localisée
géométriquement sous le massif du Chenaillet (Polino et Lemoine, 1984). Il s’agit d’une
unité liguro-piémontaise métamorphisée dans le faciès des schistes bleus. Elle comprend
une semelle ophiolitique discontinue, associée à des brèches sédimentaires mixtes à
éléments d’origine océanique et continentale. Ces dernières ont fourni un abondant
stock de zircon et d’apatite. Les zircons se caractérisent par des cristaux de grande
dimension  et des teneurs en uranium importantes. Nous avons daté par deux fois
l’ échantillon, l’âge apparent pondéré ainsi obtenu est de 66±2 Ma (fig.3-20). Un test du
Khi-deux > à 95% ainsi qu’une très faible dispersion <1% indique clairement que l’on
peut considerer ces zircon comme appartenant à une seule population d’âge.
Les apatites ont fait l’objet de 3 datations successives sur trois montages différents par
deux observateurs indépendants (E.Labrin et S.Schwartz). Une quinzaine de cristaux ont
été datés,  le test du Khi-deux est >95% les datation pour chaque montage est très faible.
Pour cet échantillon, là aussi, nous pouvons considerer une seule population de d’âge
(fig.3-21). L’âge apparent pondéré obtenu est de 22±1 Ma.
-L’échantillon RB provient du massif ophiolitique du Rocher Blanc, qui
correspond à un fragment du fond océanique liguro-piémontais. Ce massif à la
particularité de posséder des  brèches polygéniques à éléments granitoïdes associées aux
ophiolites. Pour Tricart et Lemoine (1983), ces brèches acides témoignent d’un
remaniement de la croûte continentale voisine anté-rifting, tandis que Caby (1990)
Figure.3-20-Représentation de type radial (A) et isochrone (B) des âges apparents sur zircons et apatites




















































PONDERE                 
66.61±1.57 Ma
Lago Nero 









Age de refroidissement et vitesses d'exhumation Chapitre III
Figure.3-21-Représentation de type radial (A) et isochrone (B) des âges apparents sur apatites
d'un échantillon provenant de l'unité du Lago Nero. Les lithologies utiliséescorrespondent à des
méta-arkoses.






































































































PONDERE                 21.88±0.76 Ma
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propose plutôt des conditions de gisement sous la forme de filons et sills intrudant les
basaltes se rapprochant des granites d’Islande. Nous avons utilisé, pour nos datations,
les niveaux acides de la brèche polygénique (fig.3-22).
Elle est constituée par une prédominance d’éléments granitoïdes formant parfois un
système de veines anastomosées dans les métabasaltes. L’ensemble de la roche à été
métamorphisée dans les conditions P-T du faciès des Schistes Bleus. Les paragénèses
successives correspondent au développement de jadéïte, quartz, lawsonite, phengite et
glaucophane rétromorphosés en albite et chlorite.
Les conditions P-T ont été quantifiées (Cf.Chapitre II), les conditions obtenues sont de
350±50°C et de 13±2 kb. La température estimée est très faible pour les conditions
pression calculées. Ces faibles températures sont des éléments esssentiels pour
l’interprétation des âges TF sur zircon. En effet une température de 370°C est nécéssaire
pour une remise à zéro complète du chronomètre zircon. L’âge obtenu pour cette zone
est donc un âge mixte représentant à la fois l’âge de cristallisation et une réouverture
imcomplète du système considéré lors du métamorphisme alpin.
-Les âges apparents zircons ont étés couplés par deux observateurs (E.Labrin et
S.Schwartz), ils varient de 86 à 96 Ma. Nous n’avons représenté graphiquement, sur la
figure 3-23, que deux des trois datations. Si l’on observe plus précisement les âges
apparents fourni par chaque zircon ont constate une forte variation de ces âges de 130 à
75 Ma (S.Schwartz) et de 126 à 78 Ma (E.Labrin). Cependant dans les deux datations le
test du khi-deux est supérieur à 36% dans le plus bas des cas. Cette dispersion des âges
et le faible khi-deux peut être interprété comme résultant de conditions thermiques trop
Figure.3-23-Représentation de type radial (A) et isochrone (B) des âges apparents sur zircons et apatites
d'un échantillon provenant du Rocher Blanc (CHE), prélevé dans une brèche à éléments granitoïdes.
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faibles (<370°C) en parfait accord avec nos estimations P-T. La température du
métamorphisme est trop faible pour permettre l’effacement de toutes les traces
"magmatiques" originelles. Ainsi l’âge apparent pondéré est un âge de mélange entre un
âge de cristallisation magmatique et un âge métamorphique, sans signification
géologique. On ne peut donc le considérer comme un âge de refroidissement.
-Les 26 apatites provenant de l’échantillon RB (fig.3-23) présentent des âges
très homogènes (dispersion <1% et khi-deux >99%). L’âge obtenu est de 22±2 Ma.
Nous constatons que la température du métamorphisme à été largement suffisante pour
remettre à zéro le "compteur" des apatites, mais pas assez élevée pour le chronomètre
zircon. Si il ne s’agit pas d’un problème thermique lié à l’enregistrement des traces par
les zircons.
-En conclusion les datations effectuées pour la zone Ouest-Queyras montrent des
âges TF sur zircon anciens >70 Ma traduisant de très faibles conditions thermiques. Les
âges alors obtenus sont des âges mixtes sans signification géologique véritable. Par
contre les âges TF sur apatites sont homogènes aux alentours de 22 Ma, pouvant être
interprétés comme un âge de passage de l’isotherme 110°C et considéré comme un âge
de refroidissement véritable.
3-2-3-La zone Est-Queyras.
Cette zone regroupe l’ensemble des datations effectuées au coeur des Schistes Lustrés
dans les différentes masses ophiolitiques et niveaux détritiques siliceux. Toutes les
roches ont été métamorphisées dans les conditions du faciès des schistes bleus pour des
températures supérieures à 350°C (fig.3-15). Dans certaines zones d’échantillonnage la
lawsonite, minéral omniprésent et emblematique de l’Ouest Queyras, disparait au
détriment de la zoïsite (Cf.Chapitre II). En tout 5 datations ont été réalisées, 2 sur
apatites qui donnent des âges entre 9 et 14 Ma tandis que les 3 datations sur zircon
couvrent une gamme d’âge entre 21 et 27 Ma.
-L’échantillon CG provient du Cirque de la Gavie, il s’agit de filons d’albitite
boudinés dans les serpentinites. La roche est recristallisée à 80% en jadéïte, quartz et
Figure.3-24-Représentation de type radial (A) et isochrone (B) des âges apparents sur zircons et apatites
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lawsonite durant le métamorphisme HP schistes bleus.  La datation sur les zircons à été
réalisée sur 19 grains. Les âges apparents de chaque cristal suivent parfaitement une
isochrone à 27 Ma (fig.3-24).
Les apatites ont été plus difficiles à dater du fait de leur faible teneur en uranium. Ainsi
il a fallu irradier cet échantillon sous une fluence plus importante (irradiation 99-5)
1.023E16 n/cm2. Ces apatites présentent un nombre de traces fossiles faible inférieur à
10 traces par grain, tandis au contraire les traces induites sont beaucoup plus
nombreuses entre 20 et 150 traces par grain (fig.3-24). Nous avons pu dater 31 apatites
qui fournissent un âge apparent vers 15 Ma.
On constate que pour cet échantillon la datation couplée zircon / apatite donne des âges
significativement différents de plus de 10 Ma. Toutes les conditions sont enregistrées ici
(test du khi-deux >95, faible dispersion <1% et température >400°C) pour permettre
d’interpréter les âges TF sur zircon et apatites comme des âges de passage d’isothermes
donnés,  donc comme des âges de refroidissement.
-L’échantillon CP provient de l’affleurement de la Casse de Peyroun. La
lithologie échantillonnée correspond au ciment clair d’une brèche à éléments
doléritiques. L’analyse pétrologique montre que la roche est constituée par un
assemblage à jadéïte, zoïsite et glaucophane typique de la paragénèse des schistes bleus
de haute température. De nombreux cristaux sub-aurtomorphes de zircon sont visibles
en microscopie.  Il est à noter l’absence d’apatite dans cette lithologie.
La datation sur zircon à fait l’objet d’un comptage croisé par deux observateurs
(E.Labrin et S.Schwartz), les âges obtenus sont similaires pour les deux observateurs
aux barres d’erreur près. L’âge apparent pondéré est de 25±1 Ma (fig.3-25).
-L’échantillon RN, provient d’un affleurement de méta-arkose localisé le long de
la route du col Agnel sur le versant italien au lieu dit Rocca Nera. Il s’agit d’un niveau
arkosique centimétrique interstratifié dans les calcschistes. Cette lithologie s’est révélée
être particulièrement riche en apatites et a également livré quelques rares zircons.
La datation effectuée sur les zircons à été réalisée sur un montage qui ne présentait que
3 grains datables. Nous avons croisé la datation avec E.Labrin, les âges obtenus sont
similiaires similaires aux barres d’erreur près. L’âge pondéré ainsi obtenu est de 22±1
Figure.3-25-Représentation de type radial (A) et isochrone (B) des âges apparents sur zircons d'un échan-
tillon provenant de la casse de Peyroun (CP), prélevé dans le ciment d'une brèche à éléments doléritiques
d'albitite. La datation a été croisée par E.Labrin (ek).
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PONDERE                 25.27±0.96 Ma
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Figure.3-26-Représentation de type radial (A) et isochrone (B) des âges apparents sur zircons et apatites
d'un échantillon provenant de Rocca Nera (RN), prélevé dans un niveau arkosique centimétrique.
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Ma (fig.3-26). Il reste fortement compatible avec les précédents âges sur zircon pour la
zone Est-Queyras.
La datation à partir des apatites à été plus facile à obtenir du fait d’un nombre plus
important de cristaux sucespetibles d’être datés (14 grains). La gamme d’âge obtenue
pour tous les grains varie de 7.5 à 17.5 Ma avec cependant un age centré vers 9 Ma
(fig.3-26). L’âge pondéré obtenu est de 9±1 Ma.
Les datations traces de fission réalisées dans la zone Est-Queyras indiquent une
augmentation des âges apparents zircon et apatite d’Est en Ouest. Par ailleurs les âges
zircons sont toujours plus anciens d’une dizaine de millions d’années que ceux obtenus
sur apatites pour une même localité d’échantillonnage. Les âges traces de fission sont
interprétés pour cette zone comme des âges de refroidissement.
3-2-4-La zone éclogitique.
Cette zone correspond au complexe ophiolitique du Monviso qui représente un témoin
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Figure.3-27-Coupe schématique du Monviso (modifié d'après Lombardo et al., 1978).
(SL)-Schistes lustrés piémontais; (VU)-Unité de Vallanta; (CT)-Série de la Costa Ticino; (PG)-Unité du Passo
Gallarino; (VM)-Unité du Viso Mozzo; (LS)-Unité du Lago Superiore; (BS)-Serpentine basale.
1-Calcschistes; 2-Schistes à antigorite et serpentinites; 3-Métagabbros; 4-Métaferrogabbros et éclogites;
5-Métagabbros massifs; 6-Métabasaltes en coussin; 7a-Métabasites litées; 7b-Métabasites à texture brèchitique;










Ce complexe est classiquement subdivisé en unités lithologiques (Lombardo et al.,
1978; Philippot, 1988). Ces dernières ont toutes subi une évolution structurale
commune, caractérisée par la succession de 3 évènements dans des environnements (1)
Figure.3-28-Représentation de type radial (A) et isochrone (B) des âges apparents sur zircons et apatites
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éclogitiques, (2) schistes bleus puis (3) schistes verts (Lardeaux et al., 1987). Les
conditions éclogitiques sont estimées, par thermobarométrie conventionnelle et
dimension des domaines d’antiphase dans les omphacites, dans un intervalle de pression
et de température de 14 à 24 kbar pour 450 à 650°C (Lombardo et al., 1978; Lardeaux et
al., 1986; Nisio et al., 1987; Messiga et al., 1999).
-Nous avons échantillonné l’unité du Passo Gallarino (PG) et l’unité du Lago
Superiore (LS). Seul les boudins de gabbros ferrotitanés du Passo Gallarino ont fourni
des apatites et des zircons exploitables à des fins de datation par la méthode des traces
de fission.
-Une quarantaine de zircons a été datée, la dispersion des âges individuels est
faible inférieure à 1%, elle varie de 28.1 à 12.1 Ma. Le khi-deux est elevé >99%. L’âge
central obtenu est de 19.6±0.8 Ma (fig.3-28). Il peut être considéré comme un âge de
refroidissement et correspond au passage de l’échantillon sous l’isotherme 240°C.
-Les apatites ont été beaucoup plus difficiles à dater. En effet deux types
d’apatites de morphologie et de chimie distinctes ont été observées. L’une optiquement
fortement laiteuse sans forme cristalline bien développée, pourtant abondante, s’est
montrée à l’usage trop peu riche en uranium. L’autre famille d’apatite, très faiblement
représentée possédant des teneurs en uranium plus élevée, plus translucide, à fait l’objet
de la datation. Cependant les teneur de ces apatites à nécessité une irradiation spéciale
avec une fluence neutronique de 1.023E16 n/cm2. Les points représentant les traces
fossiles et induites dans le diagramme radial ou isochrone sont très peu dispersés pour
un nombre de cristaux important (23 apatites). Cela permet de palier la très faible
densité de traces fossiles (<4) et permet malgré tout l’optention d’un âge pondéré précis
à 8.56±1.64 Ma (fig.3-28).
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4-CONCLUSION : LES AGES DE REFROIDISSEMENT DANS LES ALPES
COTTIENNES.
Les datations par l’utilisation de la méthode des traces de fission sur zircon et apatite,
effectuées dans les zones Internes des Alpes occidentales, a permis de préciser les points
suivants :
-Pour la zone Briançonnaise deux âges obtenus sur apatites (ZH1-ZH2)
indiquent que la zone Houillère est passée sous l’isotherme 110°C, aux alentours de 24
Ma. La déformation ductile du Briançonnais (Tricart, 1980) est donc anté 24 Ma. En
effet cette déformation ductile implique des cisaillemens syn-schisteux et une
déformation à l’échelle des grains controlée par des processus de dissolution-
cristallisation (Tricart, 1980). Ce mécanisme intergranulaire nécessite des températures
supérieures à 250°C pour être efficace. Ce résultat est également en accord avec les
contraintes tectono-sédimentaires disponibles à l’échelle des Alpes occidentales qui
indiquent que le fonctionnement du front Pennique et les phases de déformation syn-
schisteuses du Briançonnais qui y sont associées est comprise entre 38-35 et 25 Ma
(Tricart, 1980; Dumont et al., 1997; Sue, 1998; Claudel, 1999).
L’âge sur apatite provenant du Plan de Phasy (PP) doit être interprété comme lié au
fonctionnement des sources hydrothermales à l’origine d’une réouverture
("rajeunissement") du système apatite. Ce résultat indique clairement que le système de
faille de la Durance est actif depuis au moins 10 Ma.
-Pour le massif du Chenaillet, nos résultats confirment que cette ophiolite n’a
jamais été affectée par le métamorphisme Alpin. Les faciès de basse température
(schistes verts et prehnite-pumpellyite) sont clairement antérieurs à 65 Ma. Elle est
probablement depuis 60 Ma en condition de sub-surface, c’est à dire obduite sur la
marge Européenne.
-Les datations effectuées dans la zone Piémontaise, mettent en évidence deux
comportements du zircon différents. Dans la zone Ouest-Queyras les âges obtenus sur
zircons sont très hétérogènes, en opposition avec les âges homogènes sur apatites, aux
alentours de 22 Ma. Cette hétérogénéïté est interprétée comme le résultat des faibles
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conditions thermiques <350°C qu’a subit la zone Ouest-Queyras durant durant le
métamorphisme alpin. La température limite d’effacement des traces de fission sur
zircon est actuellement estimée à 330°C (Yamada et al., 1995; Tagami et al., 1996
Tagami et Shimada, 1996). Ainsi les âges obtenus par les traces de fission sur zircon ne
peuvent pas être interprétés comme des âges de refroidissement en dessous de 240°C
mais correspondent à des âges de mélange entre un âge magmatique et un âge
métamorphique, sans signification géologique précise (Schwartz et al., 1999).
Par contre la zone Est-Queyras et la zone éclogitique du Monviso présentent une
logique de répartition des âges traces de fission sur zircon et apatite. En effet les âges
augmentent progressivement d’Est en Ouest, mais également du bas vers le haut de la
pile tectonique. Toutes les datations obtenues sont interprétées comme des âges de
passage de l’isotherme 110°C pour les apatites et 240°C pour les zircons. Les conditions
thermiques du métamorphisme sont ici largement supérieures 350°C permettant une





















































OUEST  QUEYRAS EST QUEYRAS ZONE ECLOGITIQUE
Figure.3-29-Représentation en coupe des différentes datations TF sur zircons et apatites de la zone
Piémontaise. Ces âges apparents TF sur zircon et apatite sont interprétés comme des âges de passage
de l'isotherme 110°C pour les apatites et 240°C pour les zircons, permettant d'obtenir des vitesses de
refroidissement de 8 à 13°C/Ma d'Est en Ouest. Les datation sur zircon du domaine Ouest Queyras












Le report des âges de refroidissement zircon et apatite sur une coupe (fig.3-29) souligne
le diachronisme des histoires de refroidissement des différentes unités tectoniques.
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L’utilisation couplée des âges zircon / apatite permet d’obtenir une vitesse de
refroidissement moyenne pour les différentes unités tectoniques Piémontaises. Cette
vitesse de refroidissement est de l’odre de 8 à 13°C/Ma. Cependant dans le détail, ces
vitesses diminuent d’Est en Ouest, on passe progressivement de 13°C/Ma
(130°C/10Ma) dans l’unité du Viso (PG) à 10°C/Ma pour le Cirque de la Gavie (CG)
(fig.3-29).
De plus, l’extrapolation des vitesses de refroidissement obtenues par l’utilisation
couplée zircon / apatite dans l’Est-Queyras et le Viso, permet de corriger les âges sur
zircon de l’Ouest-Queyras. En effet, en prenant comme hypothèse des taux de
refoidissement inférieurs à 10°C/Ma (taux estimé au Cirque de la Gavie), nous pouvons
corriger les âges traces de fission sur zircon.  Pour cela nous utilisons comme repère les
âges de refroidissement sur apatite qui ne sont pas sensibles aux faibles conditions
thermiques du métamorphisme. Les âges zircon ainsi nouvellement obtenus vont de 38 à
42 Ma au lieu de 95-65 Ma.
Ces âges apparents calculés (théoriques) sur zircon deviennent ainsi compatibles avec
l’ensemble des datations réalisées. Dans cette logique d’âge de refroidissement plus
jeune plus l’on se déplace vers l’Est, l’on doit s’attendre à obtenir des âges de
refroidissement les plus jeunes aussi bien sur zircon que sur apatite pour les unités UHP
du massif de Dora Maira.
Il existe donc un important diachronisme d’Est en Ouest à la fois des histoires et des
vitesses de refroidissement. Ce diachronisme est couplé à la zonation métamorphique.
En effet les unités les plus métamorphiques, donc les plus à l’Est,  sont celles qui
remontent le plus tardivement avec des vitesses de refroidissement  les plus importantes
de 13°C/Ma. Tandis que les unités les plus occidentales remontent précocement avec
des vitesses de refroidissement les plus faibles de 10°C/Ma. Ces estimations du taux
d’exhumation sont réalisées dans une gamme de température de 240 à 110°C définie
respectivement par les températures moyennes de fermeture des zircons et des apatites.
Ce résultat nous impose de réviser un "postulat" communement admis pour l’histoire
des domaines orogéniques (voir Choukroune, 1995) à savoir que les zones les plus
internes, sont métamorphisées, structurées et exhumées avant les zones externes.
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III-VITESSES D’EXHUMATION DES ROCHES METAMORPHIQUES SUR
LA GEOTRAVERSE "CHATEAU-QUEYRAS - DORA MAIRA".
Nous nous proposons dans ce qui suit de combiner les résultats thermochronométriques,
obtenus par l’utilisation de la méthode des traces de fission sur zircons et apatites, avec
les résultats chronologiques obtenus par d’autres techniques et disponibles dans la
littérature (fig.3-30). Ceci afin de contraindre les trajets "Température-temps" et
"profondeur-temps" des roches métamorphiques dans les Alpes Cottiennes.
La synthèse géochronologique porte sur 4 unités de la zone Piémontaise (Est et Ouest
Queyras, Viso, Dora Maira). Leurs caractéristiques thermobarométriques et
radiochronologiques sont présentées dans le tableau 3-III. Pour ces 4 zones les
températures de fermeture des différents systèmes utilisés couvrent une gamme
thermique très large depuis 700°C jusqu’à 60°C. Nous pouvons ainsi définir des trajets
Température-temps complets pour les 4 unités (fig.3-30).
1-TRAJETS TEMPERATURE-TEMPS DANS LES DIFFERENTES ZONES.
1-1-Zone Ouest et Est-Queyras.
Les trajets Température-Temps ont été réalisés d’après nos datations traces de fission
sur zircons et apatites mais également d’après les données K-Ar sur phengite obtenues
dans les Schistes lustrés du Queyras, par Liewig et al., (1981) et dans une zone plus au
Nord, le long du Val Chisone, par Takeshita et al., (1994).
Ces derniers auteurs ont défini différentes zones métamorphiques suivant la présence ou
l’absence de phases minéralogiques. Ils décrivent ainsi une zone à rutile, la plus à l’Est,
à laquelle succède une zone à chloritoïde et enfin une zone à chlorite localisée à l’Ouest
en bordure Briançonnaise. Ces trois zones présentent un diachronisme progressif Est-
Ouest. En effet l’unité à rutile,  la plus métamorphique, présente les âges les plus jeunes
avec une distribution uniforme, aux alentours de 50 Ma (fig.3-31). Tandis que les 2
autres domaines présentent des âges de plus en plus vieux et hétérogènes plus l’on se
déplace vers l’Ouest.
Zircon U-Pb Metzger 1989 600-700
Garnet Lu-Hf Duchêne 1997 600-700
Garnet Sm-Nd Metzger et al., 1992 500-600
Phengite K-Ar Purdy & Jäger 1976 300-400
Phengite Ar-Ar McDougall& Harrison., 1988 350-400
TF sur Zircon Tagami et al., 1996 230-330
TF sur Apatite Hurford 1986  60-120
     Système
de datation
Référence Température defermeture (°C)







































Figure.3-30-Synthèse des datations effectuées par géochronologie dans les zones internes
des Alpes Occidentales.
A-Graphique température/temps pour 4 unités différentes.
B-Température de fermeture et références associées pour les différents systèmes utilisés. 
Biotite Ar-Ar Harrison et al., 1985 250-350
B
A
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Stage HP 
Pression (kbar) Température (°C) Réference 
 > 9-10 Caby 1996350-400
Ages radiometriques 
Stage HP 
Age (Ma) Température (°C) RéferenceSystème 
48-61 300-400 Liewig et al., 1981K-Ar phengite




21-29 TF zircon 230-330
9-16 TF apatite 60-120
Stage HP  
Pression (kbar) Température (°C) Réference 
  8-10 Caby 1996≤ 300
Ages radiometriques 
Stage HP 
Age (Ma) Température (°C) RéferenceSystème 
65-90 300-400K-Ar phengite Takeshita et al., 1994
Stage de
rétromorphose
38-42 TF zircon 230-330
21-24 TF apatite 60-120
Pression-Température  data
Pression-Température data
Données thermobarometriques et âges radiometriques de l'unité à coesite du massif de Dora Maira 
Stage HP 30 700-750 Chopin et al., 1991
Pression (kbar) Température (°C) Réference 
Stage de
rétromorphose




Age (Ma) Température (°C) RéferenceSystème 
31-39 U-Pb zircon 600-700 Tilton et al., 1991
31-34 Lu-Hf grenat 600-700 Duchêne et al., 1997
34-38 Sm-Nd grenat 500-600 Tilton et al., 1989
Stage de
rétromorphose
35-41 Ar-Ar phengite 350-400 Monié et Chopin, 1991
28-34 Ar-Ar biotite 250-350 Monié et Chopin, 1991
stage HP 
Pression (kbar) Température (°C) Réference 





Stage HP  
Age (Ma) Temperature (°C) RéferenceSystème  
48-72 500-600 Cliff et al., 1998




48-51 350-400 Monié et Philippot, 1989
18-21 TF zircon 230-330
8-10 TF apatite 60-120
Pression-Température data
Données thermobarometriques et âges radiometriques du massif du Monviso
Données thermobarometriques et âges radiometriques de la zone Est-Queyras
Données thermobarometriques et âges radiometriques de la zone Ouest-Queyras
Tableau.3-III-Présentation des données thermobarométriques et radiochronologiques dans les zones










Lardeaux et al., 1985
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SW NE
300°C 450°C
Figure.3-31-Datations K-Ar sur micas blanc placées le long d'une traverseSW-NE. Les 3 zones sont
définies d'après la minéralogie des calcschistes. La limite de température entre les différentes zones
est obtenue par l'analyse en diffractométrie de l'espacement interplanaire d002 du matériel phylliteux
provenant des calcschistes (modifié d'après Takeshita et al., 1994).
Les limites entre les trois domaines, correspondent à des limites thermiques établies
d’après l’espacement interplanaire d002 du matériel phylliteux contenu dans les
calcschistes.
-La zone à chlorite définie par Takeshita peut être interprétée comme le
prolongement  plus au Nord de la zone Ouest-Queyras. En effet ces deux zones
présentent des températures du métamorphisme haute pression faibles (<350°C). D’un
point de vu des datations la gamme d’âge obtenue est très importante entre 120 Ma et 45
Ma pour la méthode K-Ar sur phengite rappelant la dispersion des âges traces de fission
sur zircon entre 95 et 60 Ma. Pour les 2 méthodes la cause de l’étalement des âges est la
même, il s’agit de la température. En effet dans les domaines occidentaux des Schistes
Lustrés la température du métamorphisme est inférieure à 350°C, ne permettant pas une
remis à zéro des chronomètres. Les âges obtenus sont alors des âges mixtes sans
signification géologique précise.
-La zone à chloritoïde présente des âges plus homogènes entre 40 et 60 Ma,
compatibles avec les datations effectuées plus au Sud (vallée du Guil) par Liewig et al.,
(1981). Les isochrones alors obtenues sont à 49 et 58 Ma.
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Figure.3-32-Trajets Température-Temps des deux unités du Queyras. Ces trajets sont semblables, ils traduisent un important




Les trajets Température-temps, de l’Ouest et L’Est Queyras sont présentés sur la figure
3-32, ils montrent des formes similaires mais décalées dans le temps (10 Ma environ).
Les ruptures de pente des trajets correspondent à des changements de vitesses de
refroidissement. Trois changements sont observés pour pour un même trajet. Le
décalage dans le temps des trajets traduit un diachronisme de l’exhumation pour les 2
unités Ouest et Est-Queyras. L’unité la plus occidentale, la moins métamorphique est
exhumée très tôt dès 70-60 Ma, tandis que l’unité Est-Queyras, plus métamorphique,
est exhumée au minimun 10 Ma plus tard. La forme similaire des 2 trajets indique un
mécanisme de refroidissement et d’exhumation similaire pour les deux unités.
1-2-L’unité éclogitique du Monviso et le massif de Dora Maira.
-Le trajet Température-temps de l’unité éclogitique du Monviso est le mieux
documenté. En effet, il a fait l’objet de nombreuses datations par différentes méthodes
géochronologiques (Cliff et al., 1998; Duchêne et al., 1997; Monié et philippot 1989).
Le trajet de refroidissement est présenté dans la figure 3-33.
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Le début du chemin de refrodissement se caractérise par des vitesses de refroidissement
extrêmement rapides, supérieures à 40°C/Ma, correspondant à un mécanisme
d’exhumation très rapide.
Entre 300 et 400°C les vitesses de refroidissement chutent à 3-4 °C/Ma caractérisant un
changement de dynamique d’exhumation. Cela est confirmée par l’observation des
trajets pression-température des différentes unités éclogitiques du Viso. En effet les
principales unité type Lago superiore, Viso Mozzo, Passo Gallarino montrent des
conditions haute pression hétérogènes (Cf.Chapitre II). La juxtaposition de ces unités se
fait sous les conditions du faciès des schistes bleus, dans un environnement à 350-
400°C et à 7-9kb. Cette juxtaposition correspond à l’empilement et au stockage des
unités éclogitiques entre 20 et 25 km de profondeur. Cette juxtaposition d’unités
éclogitiques implique un ralentissement d’une part des vitesses d’exhumation et d’autre
part des vitesses de refroidissement.
Les derniers stades de refroidissement imposés par les traces de fission sur zircon et
apatite, indique une accélération dans le processus de refroidissement (13°C/Ma) vers
250°C, à laquelle succède un ralentissement à partir de 100°C ou le refroidissement
passe à une dizaine de degrés par million d’années. Tout se passe comme si on avait
deux phases de refroidissement associées à deux phases d’exhumation. La première
permet d’exhumer les éclogites de façon très rapide jusqu’à une vingtaine de kilomètres
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de profondeur. La seconde correspond à un refroidissement plus modéré interressant les
derniers kilomètres de l’exhumation.
De plus, la forme de la zone à faible vitesse de refroidissement est similaire au chemin
Température-temps observés pour l’Ouest et l’Est-Queyras. L’unité éclogitique du
Monviso étant refroidie et exhumée plus tardivement le long de notre géotraverse.
-Le trajet de refroidisement de l’unité UHP du Massif de Dora Maira est
présenté dans la figure 3-34. Le début du trajet de refroidissement est bien documenté,
il bénéficie des nombreux travaux réalisés sur systèmes géochronologiques (Tilton et
al., 1991; Tilton et al., 1989; Duchêne et al., 1997; Monié et Chopin, 1991) et
métamorphiques (Chopin et al., 1991; Michard et al., 1993) (Cf. Tableau 3-III).
Par contre la fin du trajet n’est pas contraint, il n’a fait l’objet d’aucune datation par la
méthode des traces de fission. Cependant pour des températures inférieures à 250°C,
nous avons extrapolé et calqué la forme globale du trajet de refroidissement sur celui du
Monviso et des deux unités du Queyras. Nous avons cependant pris soin de garder le
décalage en temps,  en partant de nos résultats précédents qui montrent que les unités les
plus métamorphiques et les plus orientales sont celles qui sont exhumées le plus
tardivement. Le décalage maximal en temps étant fixé par les conditions haute pression.
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Ainsi le diachronisme de la haute pression peut être estimé à une  dizaine de millions
d’années avec le Viso.
Comme pour le massif du Viso, l’unité UHP de Dora Maira présente 2 domaines à
vitesse de refroidissement différentes. L’une extrèmement rapide supérieure à 40°C/Ma
puis beaucoup plus lent entre 10 et 14°C/Ma. Le changement de vitesse se fait pour des
températures entre 300 et 400°C.
Là encore, comme pour le Viso, le changement des vitesses de refroidissement traduit
deux moteurs d’exhumation radicalement différents pour les unités éclogitiques.  La
transition se fait dans le faciès des Schistes bleus entre 20 et 25 kilomètres de
profondeur.
1-3-Comparaison des trajets Température-temps.
La compilation des différents trajets Température-temps (fig.3-35) pour les quatres
unités montrent des trajets de refroidissement diachrones d’Ouest en Est mais également
du sommet vers la base de l’édifice tectono-métamorphique.
Ainsi les unités les moins métamorphiques sont exhumées et refroidies les premières
avec des taux de refroidissement faibles. Il existe donc un découplage fondamental entre
les unités schites bleus (Queyras) et les unités éclogitiques (Viso-Dora-Maira). Pour les
premières la dynamique de refroidissement se fait de manière lente (5 à 12°C/Ma) et
Figure.3-35-Compilation des différents trajets Température-Temps pour 4 unités internes des Alpes Occidentales.
On peut définir 2 domaines de vitesses de refroidissement différents.
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précoce (Paléocène-Eocène). Pour les secondes la dynamique de refroidissement se fait
suivant deux stades:
-l’un profond, entre 100 et 20km de profondeur, associé à des vitesses de
refroidissement rapide (>40°C/Ma),
-l’autre superficiel, entre 20 et 3km de profondeur, associé à des vitesses de
refroidissement lentes (7 à 17°C/Ma).
Ce découplage important traduit des différences dans la dynamique d’exhumation et de
refroidissement,  le changement de régime se faisant globalement dans les conditions du
faciès des schistes bleus.
2-TRAJETS PROFONDEUR-TEMPS.
Le passage d’un trajet Température-temps  (vitesse de refroidissement) au trajet
profondeur-temps (vitesse d’exhumation) nécessite que l’estimation de la
correspondance entre la température et la profondeur. L’utilisation d’un gradient
géothermique constant et le plus largement utilisé (Zeitler et al., 1982; Hurford et al.,
1991). Cette utilisation n‘est en toute rigueur valable que dans le cas d’une croûte stable
caractérisée par un régime en steady-state, et en aucun cas dans un environnement
orogénique où les déplacements tectoniques deviennent significatifs. Cependant dans le
cas des systèmes géochronologiques possédant des températures de fermeture
relativement faibles (110-350°C), et n’intéressant que des profondeurs n’excédant pas
une quinzaine de kilomètres, l’utilisation d’un géotherme constant est moins criticable.
Une seconde méthode consiste à evaluer la relation Température-profondeur en utilisant
le trajet pression-Température contraint par les études pétrologiques. Cette approche a
été utilisée par Duchêne et al. (1997), sur des éclogites provenant des Alpes et de la
Chaine Varisque.  Nous avons utilisé la même méthode pour les massifs du Viso et de
Dora Maira.
Ces deux unités éclogitiques (Dora Maira et Viso) sont affectées précocément par des
vitesses de refroidissement rapides supérieures à 40°C/Ma. Ces pertes thermiques
importantes indiquent une remontée des unités éclogitiques dans un encaissant froid
permettant la perte de chaleur importante. Puis les vitesses de refroidissement diminuent
très rapidement en quelques millions d’années pour se stabiliser à 10°C/Ma.
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L’observation des trajets Profondeur-temps de ces deux unités (fig.3-36), indiquent
clairement que les trajets d’exhumation se font également suivant deux étapes. Une
exhumation précoce extrèmement rapide, les vitesses sont de l’ordre du centimètre par
an, à laquelle succède une exhumation plus lente entre 0.2 et 0.4 mm/an.
En résumé nous pouvons décrire pour les unités éclogitiques une évolution P-T-t
polyphasée correspondant à deux stades d’exhumation. D’une part une exhumation
rapide associé à une forte vitesse de refroidissement (>40°C/Ma) et d’autre part une
exhumation lente associée à une faible vitesse de refroidissement (10°C/Ma).
.

























Figure.3-36-Trajets P-t  de l'unité à coésite du Massif de Dora Maira et de l'unité éclogitique du lago Superiore.
Les vitesses d'exhumation sont  indiquées pour chaque segment de trajet. La forme globale des 2 trajets est




Les unités schistes bleus du Queyras à la différence des unités éclogitiques se
caractérisent par une unique évolution thermique correspondant à un refroidissement
lent entre 5 et 10°C/Ma.
3-DYNAMIQUES D'EXHUMATION.
L’interprétation des différences des trajets de refroidissement des unités schistes bleus
(Queyras) et éclogitiques (Viso et Dora-Maira) (fig.3-37) permet de mettre en évidence
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le fonctionnement simultané de deux dynamiques d’exhumation, l’une superficielle
(entre 20 et 3km) et l’autre profonde (entre 100 et 20 km). La fin du trajet d’exhumation
en domaine superficiel est commune et intéresse la totalité des unités tectono-
métamorphiques.
-Une de ces dynamiques d’exhumation n’intéresse que les unités éclogitiques.
Elle correspond à une exhumation très rapide de l’ordre du centimètre par an, associée à
un fort refroidissement supérieur à 40°C/Ma, pour une durée maximale de l’ordre de 5
Ma. Cette dynamique caractérise le stade précoce de remontée depuis les conditions
éclogitiques jusqu’aux conditions schistes bleus (20-25 km de profondeur).























Figure.3-37-Diagramme présentant la succession des 3 mécanismes d'exhumation dans les Alpes Occidentales,
d'après l'interprétation des trajets Température-temps. La durée de chaque évènement est également indiquée.
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Un aspect essentiel de cette dynamique d’echelle lithosphérique est que plus les unités
sont enfouies profondement plus elles remontent rapidement. De plus elles sont toutes
stockées par sous placage à 20-25 km de profondeur. La durée du stockage pour l’unité
du Viso est estimée à 10 Ma environ et inférieur à 5 Ma pour Dora Maira. Enfin la durée
totale d’exhumation et de stockage des unités haute pression éclogitiques est éstimée à
15 Ma (fig.3-37).
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-Simultanément fonctionne une autre dynamique d’exhumation beaucoup plus
lente, dont les vitesses sont inférieures au mm/an et qui est associée à de faibles pertes
thermiques 4 à 8°C/Ma. Cette dynamique d’échelle crutale permet la mise en place
d’unités sédimentaires schistes bleus (Schistes lustrés du Queyras). Cette étape s’initie
très précocement à partir de 60-65 Ma durant le fonctionnement de la subduction
océanique (fig.4-36).
-A partir de 30 Ma, l’édifice de nappes actuel des Alpes Occidentales est
constitué. En effet la juxtaposition des unités s’est faite de façon diachrone, et elle se
termine par le stockage de l’unité de Dora Maira à 30 Ma. La fin d’exhumation pour
toutes les unités se fait de façon lente,  inférieure au mm/an associée à une faible perte
de chaleurde 5 à 17 °C/Ma. Là encore les unités à la base de l’édifice remontent plus
rapidement et tardivement. Cette dynamique est clairement associée au contexte de
collision continentale (fig.3-37).
4-COMPARAISON AVEC LE SIGNAL SEDIMENTAIRE DETRITIQUE.
L’étude sédimentologique et pétrographique des niveaux conglomératiques des bassins
molassiques Tertiaires, permet d’obtenir une image précise de l’évolution des apports
détritiques. Ces sédiments terrigènes proviennent du démantellement de la chaine alpine
tertiaire en voie d’emmersion. Dans ce contexte, toutes les variations dans le signal
détritique pourront être reliées à un changement d’évolution de la chaine. L’apparition
des paragénèses Haute-Pression dans les conglomérats se révèle être un excellent
marqueur de la dynamiques d’exhumation des zones internes. Ainsi la présence de
clastes haute pression dans les conglomérats indiquera la présence à l’affleurement
d’unité interne dans la zone source des sédiments détritiques.
4-1-Le bassin molassique Liguro-Piémontais.
Le plus important bassin molassique alpin correspond au bassin Liguro-Piémontais
(Gnaccolini, 1974; Dallagiovanna et al., 1984; Di Giulio, 1990), dont l’abondant apport
détritique est drainé par le système fluviatile du Pô. Les conglomérats, actuellement les
plus proches géographiquement de notre zone d’étude, correspondent aux sédiments
détritiques constituant la colline de Turin. Cette dernière a fait l’objet d’une étude
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sédimentologique et pétrographie précise au début des années 90 (Polino et al., 1991).
Elle constitue un élément indépendant du Bassin Liguro-Piémontais; qui s’étend sur une
















Figure.3-38-Distribution des clastes de la colline de Turin (Italie), regroupés par domaines structuraux.
Les proportions d'ophiolites éclogitisées par rapport à celles Schistes bleus sont également indiquées








domine la plaine du Pô. La succession stratigraphique couvre un intervalle qui va depuis
l’Eocène supérieur jusqu’au Messinien. La localisation des zones sources devait être,
d’après R.Polino, proche du bassin pour tenir compte de l’existence de faciès de deltas,
mais également pour rendre compte de la présence de blocs de dimension métrique.
Les clastes ont été regroupés en domaines structuraux suivant leur lithologie et leur
assemblage métamorphique (fig.3-38). R.Polino défini ainsi 3 grands domaines:
-un domaine sudalpin correspondant à des clastes qui présentent une forte
ressemblance avec les lithologies rencontrées actuellement à l’affleurement dans la
Zone d’Ivrea et dans la Zona dei Laghi. Il s’agit de crôute inférieure continentale et de
de manteau supérieur ne montrant aucune association minéralogique haute pression /
basse température.
-un domaine Piémontais constitué par des serpentinites, des ophiolites schistes
bleus et éclogitiques mais également les méta-sédiments associés.
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-le dernier domaine correspond à de la croûte continentale supérieure (transition
éclogite / schites bleus) interprétée comme pouvant provenir d’un massif cristallin
interne. L’association gneiss-quartzites, rappelle sur notre géotraverse les lithologies
typiques de l’unité Pinerolo du massif de Dora Maira.
L’étude de la distribution des clastes met en évidence la progressive apparition des
clastes référés au domaine Piémontais au détriment de ceux du domaine Sudalpin. Les
clastes d’affinité sudalpine disparaissent dès la fin de l’Aquitanien. Ce changement dans
l’apport détritique peut être interprété de deux façons : soit les zones sources du
détritisme changent avec le temps, soit la source sudalpine a totalement été érodée. Dans
ce dernier cas on peut imaginer un édifice de nappe constitué par une unité sudalpine
reposant sur des unités piémontaises. L’exhumation progressive de ces dernières permet
l’érosion de la nappe supérieure sudalpine qui disparait totalement dès la fin de
l’Aquitanien.
L’étude stratigraphique indique clairement la présence de clastes d’ophiolites schistes
bleus dans les niveaux de l’Oligocène inférieur et moyen, tandis que l’apparition des
premiers clastes éclogitiques n’intervient qu’à l’Aquitanien. Ils ne représentent alors que
2% des clastes ophiolitiques. Ce n’est qu’au Langhien que leur apparition devient
massive (30% ). A partir 25 Ma, il existait donc à l’affleurement dans la zone source des
clastes une unité Piémontaise éclogitique. Ces données sont compatibles avec nos
datations thermochronologiques traces de fission sur le Viso qui donnent un âge zircon à
19±2Ma et et apatite à 8±2Ma.
En conclusion, l’étude du signal détritique dans les conglomérats Tertiaire de la colline
de Turin est en accord avec nos datations traces de fission sur l’ensemble de la zone
Piémontaise. Les unités schistes bleus les plus occidentales sont en sub-surface dès 40-
35 Ma (TF zircon) et à l’affleurement dès 22-25 Ma (TF sur apatite), en accord avec
l’approche sédimentaire qui décrit les premiers clastes schistes bleus dans les
conglomérats oligocène moyen-inférieur. Il apparait également un diachronisme
d’apparition des clastes éclogitiques par rapport à ceux schistes bleus. Le faciès
éclogitique n’est décrit qu’à partir de l’Aquitanien. De plus la distribution des clastes
correspond à l’édifice tectonique de la zone piémontaise interne cohérente avec une
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exhumation de plus en plus tardive des unité les plus orientales. En effet la succession
est la suivante: ophiolite schistes bleus, puis éclogite suivi de l’apparition d’une croûte
éclogitisée d’une unité pennique.
4-2-Le synclinal de Barrême.
Le synclinal de Barrême comporte des formations continentales de l’Eocène-Oligocène.
Elles sont décrites par  De Graciansky et al., 1971 et Bodelle, 1971. Elles contiennent
des galets de serpentinites, de gabbros, de prasinites présentant des paragénèses
métamorphiques à amphiboles bleues et lawsonites. L’étude des directions de
paléocourants (Bodelle, 1971), indique une provenance du matériel détritique depuis le
Nord Est impliquant des sources situées dans le domaine Piémontais des Alpes
Occidentales (fig.3-39).
















Figure.3-39-Carte des directions des apports détritiques grossiers dans les
formations conglomératiques Tertiaires. (modifié d'après Bodelle, 1971).
DIRECTION  DES  APPORTS
DETRITIQUES  T ERTIAIRES
LOCALISATION DU
SYNCLINAL  DE  BARREME
Barrême
Ainsi, comme pour la colline de Turin,  le synclinal de Barrême présente un signal
détritique similaire, à savoir la présence dès l’Oligocène inférieur de galets schistes
bleus d’origine Piémontaise. Ce signal sédimentaire indique clairement qu’il existait à
l’affleurement, au moins depuis 35 Ma, des unités schistes bleus de type schistes lustrés
Piémontais dans les zones sources de ces conglomérats. Tout cela est en faveur d’une
dynamique de mise en place d’unités schistes bleus précoce en accord avec nos données
traces de fission pour les unités schistes bleus du Queyras.
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IV-CONCLUSIONS.
Par rapport à l’évolution géodynamique des Alpes occidentales, notre étude
thermochronologique apporte les contraintes suivantes :
1-La tectonique en extension responsable du faisceau de failles de la Durance est active
depuis au moins 10 Ma.
2-La zone Briançonnaise est refroidie (passage sous l’isotherme 110°C) depuis 24 Ma.
La déformation ductile, acquise par dissolution cristallisation sous des conditions
thermiques d’au moins 250°C, est donc antérieure à 24 Ma. Cet âge moyen est plus
vieux de 14 Ma que les âges publiés en bordure orientale de la zone Dauphinoise sur
laquelle cette zone Briançonnaise à été pourtant charriée à l'Oligocène. Ainsi l'existence
d'un tel diachronisme transversal implique une inversion finale du contact chevauchant
(CBF) entre zone Dauphinoise et zone Briançonnaise, qui rejoue donc en faille normale.
3-L’ophiolite du Chenaillet, située en position haute dans l’édifice de nappes
Piémontaises, a été refroidie sous l’isotherme 110°C depuis au moins 65 Ma. Elle a
échappé totalement au métamorphisme alpin. Il s’agit donc d’une portion de croûte
océanique qui a été obductée sur une marge continentale depuis probablement 60 Ma.
4-Il existe, au sein de la zone Piémontaise, un découplage fondamental, qui correspond
sur le terrain à la faille normale du Viso (Ballèvre et al., 1990), entre les unités schistes
bleus (Queyras) et les unités éclogitiques (Viso-Dora Maira-Rocciavré) et qui est
cohérant avec les contrastes métamorphiques mis en évidence au chapitre II. Les unités
schistes bleus sont exhumées les plus précocément et sont à l’affleurement depuis 25
Ma. Les unités eclogitiques sont exhumées les plus tardivement. Les éclogites type Viso
ayant été refroidies sous l’isotherme 110°C depuis 8 Ma seulement. Les résultats
obtenus sont en accord avec le signal sédimentaire détritique, qui indique la présence
des premiers clastes ophiolitiques éclogitisés dès 25 Ma (Aquitanien) tandis que les
clastes schistes bleus sont observés dès 35 Ma (Oligocène inférieur).
5-L’existence de deux domaines aux vitesses de refroidissement différentes, reflète deux
mécanismes d’exhumation différents:
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-L’un rapide, de l’ordre du cm/an associé à un fort refroidissement et qui
n’intéresse que les unités éclogitiques. Il est efficace entre 100 et 20 km de profondeur. 
-L‘autre, correspond à une exhumation lente de l’ordre du mm/an, associé à de
faibles pertes thermiques de 5 à 17°C/Ma et efficace entre 20 et 3 km de profondeur.
Ces deux mécanismes ont fonctionné de façon synchrone en début d’histoire jusqu’a la
juxtaposition des différentes unités. Cette accrétion des unités schistes bleus et
éclogitiques qui constitue l’actuelle "pile de nappes des zones internes" est achevée à 30
Ma.
6-D’un point de vue méthodologique, la thermochronologie par traces de fission est une
technique efficace pour contraindre l’évolution thermomécanique des zones
orogéniques. Il faut néanmoins remarquer que pour des températures inférieures à
350°C aucun âge ne peut être obtenu à l’aide du chronomètre zircon.
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ANALYSE STRUCTURALE : SIGNIFICATION DE L’EXTENSION
SYN-CONVERGENCE ET CARACTERISATION DE LA
TRANSITION DUCTILE / FRAGILE.
INTRODUCTION.
Ce chapitre présente l'étude structurale du domaine Piémontais de la partie Sud des Alpes
occidentales. Ce domaine à fait l'objet de nombreux travaux dans les années 70 à 80  dont le
but était de comprendre la structuration synchrone des conditions de Haute-Pression dans la
zone des Schistes lustrés (Caron, 1973; 1974; 1979; Caron et al., 1973; Caby, 1973; Tricart,
1973; Tricart et al., 1977; Lagabrielle, 1982), et des zones éclogitiques (Vialon, 1966; Henry,
1991; Nisio, 1985; Philippot, 1988). Ainsi tous les auteurs ont reconnu et démontré l'existence
d'une importante déformation ductile qui correspond au développement d'un plan de foliation
majeur souligné par des assemblages minéralogiques de Haute-Pression, schistes bleus dans
les Schistes lustrés et éclogitiques dans le massif du Monviso et de Dora Maira. Ce plan
d'aplatisement majeur Haute-Pression est affecté par une intense déformation plicative
polyphasée à toutes les échelles. Ce polyphasage a été reconnu comme l'empreinte d'une
dynamique de nappe en pro et rétro-chevauchement, la première  permettant la mise en place
des unités internes sur le domaine externe. Puis dans les années 90 un regard neuf a été porté
sur les zones internes mettant en avant l'importance d'une tectonique extensive syn-
convergence (Ballèvre et al., 1990; Merle et Ballèvre, 1992; Lazarre et al., 1994; Agard,
1999; Sue, 1998; Bistacchi et al., 2000) qui débute dans un régime ductile dans les conditions
pression-température du faciès des schistes verts. Notre étude tectonique, après un bref
descriptif des principales structures ductiles générées dans les conditions Haute-Pression, sera
donc focalisée sur l'analyse des structures extensives syn à post-schistes verts observées dans
le secteur d'étude et donc sur la caractérisation  de la déformation à la transition ductile-
fragile. De plus l’analyse microthermométrique des fluides contemporains de la déformation
syn-schistes verts sera également développée, permettant de typer la nature des fluides et de
caler en pression et température les différentes générations de structures extensives syn à post
schistes verts.
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I-La déformation en conditions de Haute-Pression et Basse-Température.
1-LES UNITES PIEMONTAISES EN FACIES DES SCHISTES BLEUS.
Les analyses de structures ductiles Haute-Pression dans les Schistes lustrés Piémontais, de
Schumacher (1972), de Caron (1973) et de Tricart (1973), ont permis très tôt (Caron et al.,
1974) de reconnaitre la succession de plusieurs épisodes de déformation syn-schisteux
affectant un plan de foliation précoce. Ce plan d'aplatissement majeur est souligné par
l'orientation préférentielle de minéraux symptomatiques des conditions du faciès des schistes
bleus, telle que la glaucophane, la lawsonite ou la zoisite. Il est localement bien visible dans
les alternances quartzo-phylliteuses, où il est le plan axial de plis isoclinaux très effilés (fig.4-
1). La rareté de ces structures et leur reprise presque systématique par des structures plus
tardives (fig.4-1) rendent difficiles toute reconstitution des directions originelles, cependant il
est admis (Gidon, 1994; Baféty et al., 1995) que ces structures plicatives présentent des axes
orientés N110 à N120 et surtout admettent une linéation minérale d'étirement (lx) plus ou
moins parallèle aux axes (fig.4-1-A). L’origine des plis avec des axes parallèles à X (axe
d’étirement principal) est discutée encore à l’heure actuelle (James et Watkinson, 1994; Grujic
et Mancktelow, 1995).  Ces plis peuvent être interprétés comme des plis en fourreau générés
sous une forte composante cisaillante, ou bien générés dans un régime de déformation
coaxiale. Cependant, il n’existe pas de structures concentriques ou fermées, et de variations de
l’orientation des axes à l’échelle de l’affleurement, suggérant la prédominance d’une
déformation coaxiale où X est dominant sur Y (Twiss et Moores, 1997).
Cette foliation précoce est déformée par des structures plicatives, associées au développement
d'une schistosité pénétrative de type "strain slip cleavage" qui crénule et tend à transposer la
foliation antérieure (fig.4-1-B). Ce nouveau plan d'aplatissement est plan axial de plis sub-
isoclinaux à charnière arrondie d'orientation N60 à N80, qui enroulent la linéation minérale
d'étirement précoce (fig.4-1-B) et générent de multiples structures de superposition (fig.4-1-
C). Localement, ces plis admettent des axes courbes, qui sont alors associés à la formation
d'une nouvelle linéation minérale d'étirement de direction N-S soulignée par les minéraux
symptomatiques de Haute-Pression (phengite, zoisite, glaucophane...). Ces plis témoignent,
contrairement aux plis précoces, d’une déformation rotationnelle importante qui localement












PLAN DE FOLIATION HAUTE PRESSION SCHISTES


















Figure.4-1-Caractrisation des structures plicatives HP dans les Schistes lustrs du Queyras.
A-Premire gnration de plis prsentant des charnires aigues orientes N110  N120 et admettant une lination minrale d’tire-
ment parallle aux axes de plis. B-Les structures dominantes  l’chelle de la zone d’tude correspondent  des plis d’axe Est-Ouest
associs au dveloppement d’une schistosit de crnulation. Ces plis ont des flancs asymtriques et  localement prsentent des
axes courbes. C-De nombreuses figures de superposition sont observes, elles correspondent  la reprise des plis prcoces N110-
120 par les plis d’axe ENE-WSW. 
A
PLIS E-W ¸ CHARNIØRE ARRONDIE 
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Dans les zones à fort contraste lithologique (fig.4-2), comme les alternances métabasaltes-
calcschistes, la déformation permet l'isolement de méga-charnières de matériel basique
(prasinites et/ou métagabbros) par étirement des flancs (plis déracinés).
La formation de ces différentes structures Haute-Pression peut être interprétée soit (i) comme
résultant d'une déformation plicative polyphasée dont la chronologie des phases de plissement
est discutée par différents auteurs (Caron, 1973; 1974; 1977, Tricart; 1980), soit peut être
interprétée (ii) en terme de déformation progressive suivant un même continuum de
déformation. Dans tout les cas de figure, les variations du style et des directions des axes de
plis sont attribués à des changements du régime de la déformation au cours du temps, depuis
un régime en aplatissement dominant, qui permet la génèse des plis aux charnières aigues,
vers un régime franchement cisaillant vers le Sud développant des plis aux axes courbes.
          
10 m
Figure.4-2-Exemple de structures ductiles haute pression dans un secteur à fort
contraste lithologique, comme les alternances métabasaltes-calcschistes.
Les prasinites sont déformées suivant des plis d'axe Est-Ouest, avec isolement de
charnières décamétriques par étirement des flancs.
Ces structures plicatives d'axe globalement Est-Ouest sont associées à d’autres structures
plicatives d'échelle kilométrique qui jouent un rôle dominant dans la constitution
architecturale de l'édifice des Schistes lustrés Piémontais, comme le soulignent à ce sujet
Lemoine et Tricart (1993).
2-LES UNITES PIEMONTAISES ECLOGITIQUES.
Dans les unités éclogitiques des Alpes occidentales, et quelque soit la lithologie initiale (à
savoir continentale et/ou océanique), ont été reconnues des déformations pénétratives syn-
Analyse structurale                                                                                               Chapitre IV
éclogitiques et syn-schistes bleus similaires (Monviso, Nisio, 1985; Lardeaux et al.,1987;
Philippot, 1988; Rocciavré,  Pognante, 1979; 1985; Bouffette, 1993; Dora Maira, Henry,
1990; Chopin et al., 1991). En effet toutes les unités présentent une foliation majeure
éclogitique (fig.4-3-A) qui porte une forte linéation minérale d'étirement soulignée par des
minéraux de haute pression (zoisite; omphacite, agrégats étirés de rutile....). A l'échelle des
zones internes, la mesure systématique des linéations éclogitiques, même si la superficie des
affleurements est faible (fig.4-3-C), montre clairement une orientation des linéations en Nord-
Sud (Choukroune, 1986; Philippot, 1988). De plus ce plan d'aplatissement précoce Haute-
Pression est décrit comme plan axial de structures plicatives de dimensions variables (fig.4-3-
B), auxquels sont associées d'importants phénomènes de recristallisation à Haute-Pression
avec l'identification de plusieurs générations de grenat ou d'omphacite  (Nisio, 1985; Lardeaux
et al., 1986; van Roermund et Lardeaux, 1991).
Dans le massif du Monviso, l'étude des structures éclogitiques en terme de régime de
déformation permet de mettre en évidence le caractère fortement non coaxial de la
déformation éclogitique (fig.4-3-B). La génération de plis la plus précoce correspond à des
plis à axes plus ou moins courbes, orientés en Est-Ouest, perpendiculairement à la linéation
éclogitique. De plus à l'échelle du massif les linéations minérales d'étirement syn-éclogitiques
(fig.4-3-C) sont orientées dans une direction Nord-Sud. Cette direction Nord-Sud de
déplacement de la matière au cours de l'évènement HP éclogitique, semble être un caractère
commun à l'ensemble des unités éclogitiques des Alpes occidentales (Choukroune et al.,
1986).
Au Viso, les zones éclogitiques sont préservées à la faveur d'amandes de dimensions variables
(centimétriques à hectométriques) dont le grand axe est orienté en N-S. Elles sont emballées
par une foliation soulignée par des minéraux du faciès des schistes bleus. Les structures
tectoniques générées au cours de la déformation dans le faciès des schistes bleus
correspondent à d'abondantes figures de double boudinage associées à de nombreuses zones
de cisaillements conjuguées et des plis à flancs symétriques de plan axial subhorizontal. Ce
double boudinage est accentué dans les zones où existent des contrastes de rhéologie
importants, comme au Passo Gallarino, ou le contraste rhéologique est dû à des variations de
la chimie des métagabbros (fig.4-4). Ces varations de la chimie depuis des gabbros
magnésiens et alumineux vers des gabbros ferro-titanés, s'expriment à l'affleurement sous la











Figure.4-4-Exemple de structures de double boudinage dans le massif du Monviso  (Passo Gallarino), gnres
dans les conditions du facis des schistes bleus (modifi d’aprs Nisio, 1985).
Le boudinage est accentu par les changements de chimie des mtagabbros, qui varient depuis des chimies
ferro-titanes vers des chimies magnsiennes et alumineuses.  
Figure.4-3-Principales structures observes dans le
massif clogitique du Monviso.
A-Photographie d’une clogite basique; la foliation
majeure haute pression est marque par l’alternance de
niveau  grenat et de niveau  omphacite. B-Au Lago
Superiore le plan d’aplatissement clogitique porte une
lination minrale d’ tirement. Cette foliation haute
pression est affecte par des dformations plicatives
po lyphas  es ,  don t  les  p lus  p r  coces  son t  syn-
clogitiques (A2). L’ensemble est redform lors de la
rtromorphose par un ensemble de plis gnr  la tran-
sition du facis des schistes bleus et des schistes verts
(AP3), puis syn-schistes verts (AP4). Ces derni res
structures correspondent  de grandes ondulations qui
admettent un plan axial vertical (d’aprs Lardeaux et
al., 1987). C-Carte des linations clogitiques et schis-
tes verts au sein du massif du Monviso (modifi d’aprs
Philippot et Caby, 1988). Les lination clogitiques
sont globalement orientes en Nord-Sud tandis que les
linations dans les conditions du faci s des schistes
verts sont orientes SW-NE  Est-Ouest.
B
D'après Lardeaux et al. (1987)
L1-lination clogitique
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d'aplatissement est porté par des minéraux rétromorphiques symptomatiques du faciès des
schistes bleus et est bien exprimé dans les métagabbros magnésiens et alumineux.
L'architecture générale du Monviso est ainsi clairement contrôlée par la déformation générée
au cours de la rétromorphose couplée à l'existence de forts contrastes de rhéologie, ce dernier
permettant  l'accentuation du double boudinage généré au cours d'un fort racourcissement
vertical.
En résumé, dans les zones éclogitiques des Alpes occidentales la déformation Haute-Pression
est marquée par une variation du régime de la déformation au cours du temps, depuis un
régime franchement cisaillant dans les stades précoces éclogitiques marqué par une linéation
N-S, suivi dans les conditions du faciès des schistes bleus par un régime en aplatissement
dominant permettant un important boudinage. Ce boudinage important est interprété comme
résultant d'un racourcissement vertical, lié au phénomène du stockage tectonique des unités
éclogitiques dans les conditions du faciès des schistes bleus à une vingtaine de kilomètres de
profondeur.
3-COMPARAISON DES STRUCTURES HAUTE-PRESSION DANS LES DEUX DOMAINES
METAMORPHIQUES.
Si l'on compare les directions d'étirement générées dans les conditions Haute-Pression, c'est à
dire schistes bleus pour les Schistes lustrés du Queyras et éclogitiques pour le massif du
Monviso et de Dora Maira, on constate que les linéations minérales de Haute-Pression sont
globalement parallèles entres elles suivant une direction Nord-Sud.
Cependant, dans le cas des éclogites, la structuration précoce s'accompagne d'une forte
composante cisaillante de direction N-S. Ce n'est que lors de l'exhumation, c'est à dire dans les
conditions du faciès des schistes bleus, que le régime de déformation change et témoigne d’un
fort raccourcissement vertical.
Au contraire, dans le cas des Schistes lustrés du Queyras, la déformation précoce montre une
composante coaxiale avec un fort raccourcissement vertical. Progressivement, la déformation
devient rotationnelle avec des plis de plus en plus asymétriques et localement développement
de plis aux axes courbes associés à une linéation de direction Nord-Sud.
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II-Le champ de déformation en faciès des schistes verts et la transition
ductile / fragile.
Quelque soit l’importance des structures de Haute-Pression, toutes les unités étudiées ici, sont
affectées par une importante tectonique syn-schisteuse à post-schisteuse dans les conditions
du faciès des schistes verts qui évolue vers une tectonique fragile.
Nous présenterons et discuterons dans un premier temps le champ de déformation synchrone
du faciès des schistes verts (trajectoires du plan de foliation et directions des linéations). Dans
un deuxième temps nous décrirons l'ensemble des structures ductiles à semi-ductiles associées
à ce champ de déformation et nous discuterons la transition ductile-fragile à l’échelle
régionale. Enfin une étude microthermométrique des inclusions fluides piégées dans le quartz
et l’albite, nous permettra de caractériser les fluides contemporains de cette tectonique, et de
quantifier les paléo-profondeurs auxquelles ces structures tectoniques se sont développées.
1-DIRECTIONS PRINCIPALES DES AXES DE LA DEFORMATION FINIE EN FACIES DES SCHISTES
VERTS.
La structure majeure correspond à un plan d'aplatissement qui n'est que localement néoformé,
il s'agit en fait de la réactivation du plan de foliation généré dans les conditions du faciès des
schistes bleus. Ce plan de foliation est bien réglé dans l'ensemble du Queyras et du Viso, il est
systématiquement à penage Ouest de 20 à 40 degrés (fig4-5).
  
Cependant cette structure planaire est perturbée aux abords des masses ophiolitiques
contenues dans les calcschistes. La foliation est alors réorientée en suivant l'enveloppe des
boudins de métabasites.
Ce plan d'aplatissement "schistes verts" porte une linéation minérale qui elle aussi n'est que
rarement néoformée, mais qui correspond à la réorientation progressive des linéations de
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Figure.4-6-Carte des directions de linéation schistes verts de la partie Sud des Alpes occidentales.
Les lignes ont été regroupées en 5 zones différentes, présentées dans des histogrammes de direction pour chacune
d'entre elle. Cette carte a été réalisée  d'après nos données de terrain et la compilation des données publiées.
A-A' tracé de lacoupe présentée sur la figure.4-5.
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rétromorphose. La direction d'étirement est alors matérialisée par l'orientation préférentielle de
phyllosilicates tels que les micas blancs ou les chlorites. Dans les métabasites, la linéation est
le plus nouvent néoformée et correspond à l'agencement d'actinote et d'épidote associées aux
micas blancs. Nous avons réalisé une carte des linéations "schistes verts" (fig.4-6). Cette carte
présente les linéations les plus tardives référées à l'épisode schistes verts. Ces lignes sont de
deux types soit il s'agit d'une linéation matérialisée par des minéraux du faciès des schistes
vert (actinote, épidote, chlorite et phengite), particulièrement bien exprimée dans les roches
basiques, soit il s'agit de la réorientation par étirement d'une linéation plus ancienne Haute-
Pression et partiellement rétromorphosée.
Pour le domaine de Rocciavré et la partie Nord du massif de Dora Maira les linéations ont été
extraites en grande partie de la thèse de Bouffette (1993) et des travaux de Borghi et al.
(1985). Les linéations schistes verts de la partie Sud du massif de Dora Maira proviennent de
la thèse de Henry (1990). L'ensemble des données sur le Viso correspondent d'une part à nos
propres mesures et d'autre part aux mesures présentées dans les thèses de Nisio (1985) et
Philippot (1988). Enfin les linéations dans le Queyras sont issues en majeure partie de nos
mesures complétées avec les données publiées par différents auteurs (Merle et Ballèvre, 1992;
Houfflain et Caby, 1987). Pour plus de clareté nous avons choisi de présenter notre étude en
trois grands secteurs (fig.4-6).
1-1-Le Queyras.
L’histogramme de direction de répartition des linéations syn-schistes verts, montre un
étalement dans la répartition des directions selon une gaussienne centrée sur N80. Il est à noter
que l'on observe jamais, sur un même affleurement, coexistence de plusieurs directions
antagonistes. Ainsi cette direction globalement Est-Ouest peut être interprétée comme une
direction moyenne d'étirement de la matière. Toutes les lignes répondent à une même logique
de répartition suivant un secteur donné. Ainsi pour les unités localisées le plus à l'Est, c'est à
dire en bordure occidentale du massif du Monviso, la direction des linéations schistes verts est
bien réglée, hormis quelques réorientations des lignes aux abords des masses ophiolitiques
(Tour Réal, crête des Lauzes). Par contre plus on se déplace vers la bordure Briançonnaise et
plus les linéations ont tendance à s'orienter de façon progressive vers une direction
globalement Nord-sud. Cette réorientation de la ligne est particulièrement bien exprimée dans
la partie Sud des Schistes lustrés entre la zone Briançonnaise et la zone d'Acceglio (fig.4-6).
Ce changement de direction correspond à une réorientation post-schistes verts, imposant alors
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une rotation dextre le long de la bordure occidentale des Schistes lustrés, compatible avec les
mouvements décrocho-extensifs du réseau de faille de la Haute Durance (Sue et al., 1997;
Sue, 1998; Tricart et al., 1996).
1-2-Le Monviso.
L'histogramme de répartition des directions de linéation schistes verts montre une répartition,
non plus suivant une gaussienne comme pour le Queyras, mais selon deux pics, l'un centré sur
N60 et l'autre à N180. La direction Nord-Sud peut être interprétée soit (i) comme la
subsistance des directions des linéations éclogitiques imposant alors une cristallisation des
minéraux schistes verts de façon statique par pseudomorphose d'une linéation antérieure; soit
(ii) à des perturbations locales associées à de forts contrastes de rhéologie qui réorientent la
linéation autour d’objets rigides; soit (iii) enfin, à une partition de la déformation suivant deux
grandes directions d’étirement durant la rétromorphose. A l’encontre de cette dernière
hypothèse on constate que dans les zones boudinées (métagabbros) la déformation est
fortement coaxiale, avec une dispersion des linéations sur les plans de foliation, alors que dans
les zones non boudinées (prasinites et serpentinites), les structures précoces sont transposées
et une nouvelle linéation est formée, marquant clairement une unique direction d’étirement.
1-3-Les massifs de Rocciavré et de Dora Maira Nord et Sud.
Ces trois secteurs sont en position la plus orientale. Les directions des linéations se
répartissent suivant une gaussienne, sauf pour le massif de Rocciavré où les directions sont
centrées sur un pic de direction Est-Ouest. Cependant, si l'on compare ces trois secteurs on
constate un déplacement progressif de la direction d’étirement orientée à N100 au Nord et
N70 au Sud. Les linéations y sont toutes marquées par des minéraux en faciès des schistes
verts et ce quelque soit la lithologie considérée.
1-4-Conclusion.
Le champ de déformation syn-schistes verts n’est pas homogène à l’ensemble de la zone
d’étude. Plutôt bien réglée dans le Queyras, avec une orientation Est-Ouest dominante, tandis
que la direction principale d’étirement montre des trajectoires plus complexes dans le massif
du Viso. Trois points sont à retenir :
-Une disposition plutôt radiale à l’arc alpin de la direction d’étirement finie synchrone
du faciès des schistes verts.
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-Une réorientation progressive des linéations tardives dans les Schistes lustrés du
Queyras à l’approche des nappes briançonnaises (fig.4-6) qui pourrait reflèter le jeu en partie
décrochant du contact Briançonnais / Piémontais.
-L’existence possible de deux directions d’étirement, en faciès des schistes verts, dans
le massif éclogitique du Viso.
2-ANALYSE DES STRUCTURES MESOSCOPIQUES.
2-1-Les plis.
Les structures plicatives sont bien développées dans l'ensemble de la zone d'étude, le style
l'orientation des plis est très variable d'un secteur à l'autre, ainsi pour plus clareté nous avons
choisi de décrire les plis tardifs d’une part dans les Schistes lustrés du Queyras, et d’autre part
dans la zone éclogitique du Monviso.
2-1-1-Les Schistes lustrés du Queyras.
Les structures majeures syn-schistes verts à l'échelle de l'affleurement dans les schistes lustrés
correspondent au développement de plis semblables à concentriques aplatis et de dimension
métrique (fig.4-7-A). Ces plis admettent un plan axial qui est soit confondu avec la foliation
principale, soit légèrement sécant mais toujours moins penté que la foliation de quelques
degrés (fig.4-7-B). Ces plis sont généralement à axes courbes et surtout ils présentent une
forte asymétrie avec des enchainements flancs longs / flancs courts compatibles avec une
cinématique à vergence Ouest (fig.4-7-A et B).
Si l'on s’intéresse la dispersion des axes de plis sur un même affleurement, on constate qu'elle
est parfois très importante, et on peut considérer, pour l'ensemble du Queyras, deux cas
possibles:
-Dans un premier cas, la dispersion des axes de plis est très importante, les directions
axiales varient de N180 à N90 (fig.4-7-B). Cette forte dispersion des axes de plis impose une
composante en aplatissement importante, en plus de l’étirement de direction Est-Ouest.
-Dans le second cas, il n’y a qu’une faible dispersion des axes de plis, qui sont orientés
en Est-Ouest selon la direction d'étirement principale (fig.4-7-C). Le régime de déformation
est alors clairement en cisaillement dominant vers l'Ouest, où tous les marqueurs antérieurs
sont réorientés suivant la direction principale d'étirement.
Ces deux types de plis ont été reconnus et inventoriés par Caron (1974), dans le Nord de notre
















Linéation minérale d'étirement (lx)
Axes des plis
S    Plan de foliation moyen
Figure.4-7-Exemples et caractérisation des structures plicatives de direction de plan axial Nord-Sud subparallèle à la foliation,
générées dans les conditions du faciès des schiste verts observés dans les Schistes lustrés du Queyras. Deux grands types de plis
peuvent être distingués suivant la faible ou la forte dispersion des axes de plis sur un même affleurement.
A-Les plis présentent une forte asymétrie de leurs flancs qui est compatible dans le référenciel actuel avec un cisaillement vers
l'Ouest dans une dynamique en dénudation. B-Les plis du Gouret présentent une forte dispersion de leurs axes résultant d'un fort
racourcissement vertical associé à la composante cisaillante Est-Ouest. C-Les plis au Col de Chamoussière, présentent systémati-
quement une très faible dispersion de leurs axes. La direction est la même que celle indiquée par les linéations minérales d'étire-
ment (lx).  
lx   Linéation moyenne
Axe courbe
PLIS SV D'AXE N-S À FORTE ASYMÉTRIE DES FLANCS 
PLIS À FORTE DISPERSION DES AXES (GOURET) 
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Figure.4-8-Répartition cartographique des deux grands types de plis dans la partie Nord des Schsites
lustrés des Alpes cottiennes (modifié d'après Caron, 1974).
Les stéréogrammes représentent quelques m2 d'affleurement représentatif  d'une surface plus
importante. Le trait fort indique l'éventail de dispersion des axes de plis, la flêche double constitue la
direction d'étirement (lx). Les stéréogrammes en blancs présentent une direction d'étirement non
contenue dans l'éventail de dispersion. Les stéréogrammes en grisés présentent une direction
d'étirement contenue dans l'éventail de dispersion. Les stéréogrammes matérialisent un important
partionnement de la déformation en délimitant des domaine à composante cisaillante plus ou moins
bien exprimée. Chaque domaine à stéréogrammes homogènes est délimité par des structures fragiles.
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dans les Schistes lustrés du Queyras. En effet la carte de répartition des plis montre des
domaines où la déformation dans le faciès des schistes verts se fait dans un régime cisaillant
dominant c'est à dire où les axes de plis sont peu dispersés et le plus souvent parallèles à la
direction principale d'étirement (lx). Ces zones cisaillantes alternent avec des domaines où les
axes de plis sont dispersés et faiblement orientés suivant la lx. La déformation se fait dans un
régime plus fortement coaxial qui ne permet pas la réorientation des axes de plis dans la
direction d'étirement. Les limites entre les différents blocs définies par Caron (1974) se font
par l'intermédiaire de couloirs de transitionde direction essentiellement N160-170 à N50-60
(fig.4-8). Il est interessant de constater que ces couloirs  de transition ont la même direction
que les failles normales tardives observées plus au Sud dans les Schistes lustrés par Lazarre et
al. (1996).
2-1-2-Le Monviso.
Dans le massif du Monviso, on observe de nombreux plis syn-à post schisteux en tous points
comparables à ceux observés et décrits dans les Schistes lustrés du Queyras. Il s'agit de plis
aux charnières arrondies présentant une forte asymétrie. Ces plis observés en particulier au
Viso Mozzo (fig.4-9) admettent un plan axial penté Ouest qui est généralement subparallèle à
la foliation principale (fig.4-9-A). Cependant le plan axial est parfois souligné par le
développement d'une fine schistosité de crénulation. Les axes de ces plis sont bien réglés, avec
une direction Nord-Sud perpendiculaire à la linéation minérale d'étirement soulignée par des
épidotes et des actinotes (fig.4-9-B). La direction des plis ainsi que leur asymétrie sont
compatible avec une cinématique à vergence Ouest dans un régime en cisaillement dominant.
Les plis observés au Col de Vallante (fig.4-10), c'est à dire au contact entre les Schistes lustrés
du Queyras et les unités du Monviso, correspondent à des structures plicatives de plus grande
dimension, plurimétriques et à charnière très arrondie. Ils sont assemblés en cascades à
déversement vers l'Ouest, les axes de plis étant légèrement courbes avec une orientation
globale Nord-Sud. Ils admettent une schistosité de crénulation bien exprimée qui est à
pendage Est. L'ensemble des critères cinématiques montre clairement un sens de cisaillement
vers l'Ouest compatible avec le jeu ductile en faille normale du contact Viso / Queyras décrit
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Figure.4-9-Analyse des structures schistes
verts dans la zone du Viso Mozzo. A-la fo-
liation principale est à pendage Ouest et
porte une linéation minérale à épidote et
glaucophane de direction N60.
B-Des plis d'entrainement sont asso-
ciés, les axes sont orientés en E-W.
Ils développent une forte assymétrie
de leurs flancs. Le sens de cisaillement
est à vergence vers l'Ouest.
Figure.4-10-Analyse des structures
schistes verts dans la zone du col de
Vallante.
La bordure orientale du Monviso co-
rrespond au développement de plis  
métriques à axes N-S et
agencés en cascade déver-
sés vers l'Ouest. Ces plis
développent une schistosité
de crénulation (Sc) pentée
vers l'Est et associée à des
microplis. Le sens de
cisaillement est à vergence
vers l'Ouest comme pour la
zone du Viso Mozzo.
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2-2-Boudinage, fentes associées et plans de cisaillement.
De nombreuses figures de boudinage sont observées lorsqu'il existe un fort contraste de
rhéologie, comme par exemple l'alternance de bancs centrimétriques de matériel arkosique
avec des calcschistes ou des marbres. Le boudinage s'observe également dans les masses
ophiolitiques ou le contraste rhéologique se fait par l'intermédiaire d'alternance de niveaux de
serpentine ou de talcschiste avec des prasinites. De nombreuses structures cisaillantes sont
associées au boudinage et à l'ouverture des fentes dans le matériel le plus compétent. C’est la
description de ces structures et leur évolution à la transition ductile-fragile qui fait l’objet de
ce paragraphe. L'ensemble des zones étudiées sont localisées sur la figure 4-11. Nous avons
également, dans certaines localités, combiné une approche microthermométrique des fluides
contenus dans les fentes. Nous discuterons la composition de ces fluides associés aux
structures mais également l’estimation des conditions P-T de formation de ces structures.
2-2-1-Les Schistes lustrés du Queyras.
A-Le lac Baricle.
L'affleurement du Lac Baricle correspond à l'alternance de niveaux méta-arkosiques de
dimension pluri-centrimétrique dans des niveaux de méta-calcaire d'épaisseur plus importante
(fig.4-12-A). Ces alternances sont à pendage Ouest et sont transposées dans la foliation
principale (S 173W40). Les bandes de méta-arkose sont systématiquement boudinées avec
développement de fentes à quartz, chlorite, albite et micas blancs entre les inter-tronçons. Ces
fentes synchrones du faciès des schistes verts sont symétriques, c'est à dire perpendiculaires à
l'enveloppe des boudins et sont orientées suivant une direction N160-170 (fig.4-12-A). Les
fentes liées au boudinage permettent alors de discuter l'état de contrainte local. En effet, le
grand axe de la fente contient le sigma 1 tandis que les fibres matérialisent, dans le plan
d'aplatissement, donc la position de sigma 3 (fig.4-12-B).
Alors que les méta-arkoses présentent un comportement fragile, les marbres accomodent la
déformation de façon ductile par fluage dans la foliation puis, localement, dans des bandes de
cisaillement conjuguées.
Les structures de boudinage recoupent  la charnière et les flancs de plis précoces dont les axes
sont orientés en N110 à N130 avec un plongement d'une dizaine de degrés vers le Sud.
Localement les fentes sont assemblées en échelon et préfigurent la formation de micro-failles
(fig.4-12-C). En effet, lorsque la fracture s'initie, les fentes deviennent sigmoïdes avec un jeu
apparent en faille normale à pendage Ouest (fig.4-12-C). La fracturation est localement très
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développée, elle correspond à un ensemble de failles conjuguées à jeu normal d'orientation
N160-170 et sont injectées par des fluides qui permettent la cristallisation d’assemblages
similaires à ceux constitutifs des fentes (fig.4-12-D).
Ainsi les structures du lac Baricle montrent clairement une famille de fentes interboudins de
direction N160-170 et générées à la transition ductile-fragile, dans les conditions du faciès des
schistes verts, qui recoupent les structures précoces représentées par la foliation principale et
par les plis d'axes N110 à N130. Ces fentes interboudins sont générées dans un régime de fort
raccourcissement vertical où la direction du sigma 1 est contenue dans la fente. Comme les
fentes sont orientées perpendiculairement à la foliation principale, on peut alors positionner le
sigma 1 perpendiculairement à cette dernière. En conséquence, l’axe de la contrainte
principale  maximale ne se trouve pas en position verticale mais oblique d'une quarantaine de
degrés vers l'Est.
Les fentes interboudins lorsqu'elles se répartissent en échelon sont systématiquement
compatibles avec un cisaillement à jeu normal et le développement local de fentes sigmoïdes.
Lorsque la rupture est effectuée, il se développe alors un système de failles normales
conjuguées toujours de même orientation (N160-170) qui impose là encore un sigma 1 non
vertical. Cet affleurement montre clairement que le régime de la déformation et l'état de
contrainte local reste toujours le même depuis les conditions semi-ductile (fentes et
cisaillement) jusque dans les conditions fragile (failles injectées).
Cependant l’obliquité du sigma 1 par rapport à la verticale pose un problème. On doit en effet
considérer que l'ensemble des ces structures ont été générées alors que le sigma 1 était
vertical. Il faut alors admettre le basculement généralisé de l'ensemble de l'affleurement vers
l'Ouest d'une quarantaine de degrés suivant un axe horizontal postérieurement à la formation
des structures ductiles et fragiles.
B-Le Col Vieux.
Les structures observées au Col Vieux sont similaires à celle décrites au lac Baricle. En effet
on y observe des bancs méta-arkosiques boudinés dans des marbres présentant une foliation
principale Sp 165W35 et une linéation minérale d'étirement  schistes verts, orientée à N72.
Les méta-arkoses montrent des fentes symétriques orientées suivant la direction moyenne
N153 (20 fentes) et qui s'ouvrent parallèlement à la foliation principale suivant une direction
moyenne N66 (10 mesures de fibres) (fig.4-13-A).
Nf i b r e  ( 1 0 v a l . )
    N66
fente (20val.)




et des linéations SV
Diagramme des directions de fentes




      dir. fibre
















Wulff hem. sup  
N150-160
N60-70
Wulff hem. sup 8val. 
N
Classe de 5°, 8val. 
N
Classe de 5°, 6val. 
N
Histogramme des directions
de fentes interboudins 
Histogramme des directions
de fibres associées aux fentes
Canevas des fentes interboudins







Figure.4-13-Structures de boudinage au Col Vieux.
L'orientation des fentes et des fibres associées permettent d'obtenir l'état des contraintes local. Le sigma3 est donné par la
direction des fibres de quartz et d'albite dans les fentes interboudins.
La transition ductile/fragile au col Vieux est marquée par un double boudinage qui admet alors un sigma1 perpendiculaire au
plan d'aplatissement principal qui est penté d'une trentaine de degrés vers l'Ouest. Les fentes
N150 sont parallèles à la direction moyenne de la linéation minérale schistes verts (lx).
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L'orientation du s1 local est incompatible avec le champ de contrainte en extension. Cela implique






Stéréogramme représentant les structures
après basculement de 37°E autour d'un
axe N164.
Après rotation, on retrouve s1 vertical et des fentes perpendiculaires à une










Figure.4-14-Structures de boudinage et failles normales associées au site du Col Vieux.
L'orientation du sigma 1 local impose de débasculer l'ensemble des structures de 37° vers l'Est autour d'un axe N164.
Le basculement progressif se fait dans les conditions fragiles car il est enregistré par les failles normales.
Canevas des failles normales Histogramme de direction des failles
normales
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Cependant, on observe également une seconde famille de fentes symétriques perpendiculaires
à la première famille et d'orientation N70 (fig.4-13-B). Ces deux familles de structures N50-
60 et N150-160 se recoupent mutuellement et sont considérées comme formées
simultanément. Dans les marbres, le boudinage est accompagné de développement de
structures C-S conjuguées. Ainsi les structures observées au Col Vieux à la transition ductile /
fragile sont clairement compatibles avec une extension multidirectionnelle qui admet un
sigma 1 local perpendiculaire à la foliation principale (fig.4-13-B).
Cependant l'orientation du sigma 1 local, déduit de l’analyse des structures extensives,
implique un basculement progressif de l'ensemble des structures à la transition ductile / fragile
(fig.4-14-A). La quantité de rotation du système correspond à la quantité de rotation autour
d'un axe supposé horizontal, permettant de positionner le sigma 1 à la verticale. Dans le cas de
l'affleurement du Col Vieux, la rotation est de de 37 degrés autour d'un axe orienté en N164,
la foliation principale se retrouve alors avec un pendage Est de 2 degrés tandis que les fentes
interboudins redeviennent elles aussi subverticales (fig.4-14-B).
L'extension multidirectionnelle générée à la transition ductile / fragile se poursuit clairement
en  conditions fragiles. Cette s'extension s'exprime par le développement de deux familles de
failles conjuguées de direction moyenne N75 et N155 (fig.4-14-C), le plus souvent injectées
par des fluides à l’origine de cristallisations soulignant des plans striés. L'analyse de ces plans
striés montre une répartition stéréographique (fig.4-14-C) fortement asymétrique pour les
structures orientées à N155 par rapport à celles orientées à N75. Cette asymétrie de pendage
est interprétée comme l'enregistrement progressif du basculement vers l'Ouest des structures
fragiles. En effet, les failles N155 les moins pentées vers l'Est (25 degrés) correspondent aux
premières structures générées alors que la zone n'a pas été encore basculée. Par contre, les
structures le plus fortement pentées vers l'Est (65 degrés) représentent la génération de faille la
plus récente générée syn à post-basculement. Ce schéma est valable pour les structures
conjuguées N155 à pendage Ouest. Par contre les failles orientées à N75 ne sont absolument
pas asymétriques et n'ont pas enregistré le basculement. Ainsi le basculement dans le secteur
du col Vieux a débuté à la transition ductile / fragile.
C-Le vallon Giarus.
Le site du vallon Giarus se localise au pied des marbres du Pain de Sucre, le long d'une falaise
orientée en WSW-ENE. Ce plan de coupe naturel (faille tardive), de plusieurs dizaines de
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Figure.4-15-Analyse des structures générées à la transition ductile / fragile au vallon Giarus. 
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d'une trentaine de degrés. Ce plan de foliation porte une linéation minérale d'étirement bien
réglée avec une direction moyenne à N83 (fig.4-15-A). L'orientation N50 de la falaise laisse
apparaitre une multitude de structures extensives dont les plus caractéristiques sont soulignées
par les bancs pluricentimétriques de méta- arkoses boudinés (fig.4-15-A). Ce boudinage est
synchrone de l'ouverture de fentes interboudins, alors que dans les marbres se développent des
structures cisaillantes (C-S).
L'analyse des fentes interboudins révèle, sur un même affleurement, l'existence de deux
familles de fentes (fig.4-15-A).
-La première famille correspond à des fentes orientées à N90, symétriques et non
affectées postérieurement par du cisaillement.
-La seconde famille est orientée à N155. Elle est constituée par un ensemble de fentes
asymétriques à pendage apparent vers l'Est, c'est à dire à pendage inverse de celui de la
foliation. Ces deux familles de fentes ne montrent pas de chronologie de superposition nette.
En effet aucune des deux familles ne recoupe systématiquement l'autre, au contraire il semble
qu'elles se recoupent de façon aléatoire, indiquant une apparition simultanée. Elles peuvent
être alors considérées comme globalement synchrones et liées au même évènement tectonique
et au même état de contrainte local. De plus, l'analyse de l'orientation des cristaux de quartz et
de feldspath, constitutifs des fentes, révèle une croissance minéralogique orthogonale aux
épontes des fentes. Ainsi le jeu conjugué des deux familles de fentes correspond à une
extension dans deux directions perpendiculaires, témoignant d'une extension
multidirectionnelle.
Cependant les fentes N155 sont parfois fortement cisaillées et affectées par des failles
normales à pendage Est qui accentuent l'obliquité de la fente par rapport à la foliation. Les
fentes ont alors tendance à se coucher dans le plan de foliation (fig.4-15-B). Ces failles à jeu
normal sont très développées par rapport aux conjuguées qui sont à pendage Ouest et qui sont
de plus petite dimension. Cette forte asymétrie des structures extensives ductiles et fragiles
avec la dominance des structures à pendage Est sur les structures à pendage Ouest actuelles,
s’explique bien si l'on débascule de soixante degrés l'ensemble de l'affleurement du vallon
Giarus suivant un axe horizontal orienté en N168 (fig.4-15-B). En effet, on se retrouve dans la
position d'origine, à savoir avec une foliation à pendage de 22 degrés vers l'Est et avec des
fentes interboudins toujours sécantes sur la foliation mais maintenant en position verticale.
Par contre les fentes N90 ne sont pas affectées par le basculement car elles sont orientées
pratiquement à 90 degrés de l'axe de débasculement.
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Ainsi, il faut admettre que les structures conjuguées ductiles et fragile ont été générées lors
d'un fort raccoucissement vertical (sigma 1 vertical) sur des plans pentés initialement vers
l'Est. L'existence des fentes conjuguées montre que ce raccouccissement correspond à une
extension multidirectionnelle. Le basculement se révèle ainsi très tardif en se produisant
postérieurement au développement des structures fragiles.
D-Le Bric Bouchet.
Les affleurements du Bric Bouchet correspondent à des dalles de prasinite discontinues
d'épaisseur décamétrique emballées dans des calcschistes. Le plan de foliation principal est à
pendage Ouest de 35 degrés, et il est porteur d'une linéation minérale d'étirement
rétromorphique dans les conditions du faciès des schistes verts. Cette ligne est orientée à N80.
Comme pour le vallon Giarus, on observe de nombreuses structures de boudinage associées à
des fentes asymétriques à pendage Est dans les niveaux de calcschistes. Ces fentes sont
recoupées par des fentes en échelon qui préfigurent le fonctionnement de failles normales
conjuguées (fig.4-16-A). Une chronologie d'apparition des structures peut être alors envisagé
mais qui nécessite ici aussi un débasculement des structures, d'une quarantaine de degrés vers
l'Est suivant un axe horizontal orienté en N160. La formation de telles structures s’interpètent
alors suivant trois étapes (fig.4-16-A) :
1-Ouverture des fentes interboudins sur une foliation à pendage Est d'une dizaine de
degrés, la direction de raccoucissement est alors subverticale et les fentes se répartissent en
échelon le long d'un même banc.
2-Début du basculement qui est enregistré par des fentes en échelon qui préfigurent la
formation de failles normales conjuguées, le raccourcissement est toujours vertical.
3-Le basculement s'accentue  et permet l'inversion du pendage de la foliation vers
l'Ouest et affecte ainsi que l'ensemble des structures ductiles et fragiles.
Dans les prasinites du Bric Bouchet, on observe des structures similaires à celles des
calcschistes c'est à dire du boudinage avec formation de fentes interboudins asymétriques
développant à leurs extrémités des structures cisaillantes de type C-S. A l'heure actuelle, les
structures C-S sont à pendage Ouest de quelques degrés et montrent un jeu apparent inverse à
vergence Est (fig.4-16-B). Cependant si l'on débascule les structures comme nous l'avons
démontré auparavant, nous constatons que ces structures cisaillantes (C-S) sont compatibles
avec une cinématique en extension sur un plan de foliation à pendage Est.
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L'analyse des relations spatio-temporelles
entre les différentes structures (fentes, Cs,
failles) permet d'obtenir une chronologie en trois
étapes, associée à un même continuum de défor-
mation en extension. Le régime de la déforma-
tion est gouverné par le basculement vers l'Ouest
de la zone de plus de 40 degrés autour d'un axe
de rotation supposé horizontal et de direction
N160 -170.  
         Au Bric Bouchet, on observe à toutes les
        échelles la même association de structures à
la transition fragile / ductile.
Figure.4-16-Structures ductiles /fragiles
observées au Bric Bouchet. Leur analyse permet
de proposer une chronologie relative d'appari-
tion des structures. 
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L'analyse des relations spacio-temporelles entre les différentes structures (fentes interboudins,
fentes de cisaillement, structures C-S, failles) permet d'aboutir à un continuum de déformation
(fig.4-16-C) qui est gouverné par le basculement généralisé de la zone du Bric Bouchet vers
l'Ouest de plus de quarante degrés autour d'un axe supposé horizontal de direction N160-170.
Après débasculement des structures, la foliation principale se retrouve pentée vers l'Est d'une
dizaine de degrés. Cette inclinaison initiale de quelques degrés vers l'Est, couplée à un fort
raccoucissement vertical explique l'asymétrie des fentes et le caractère dominant des structures
à vergence actuelle vers l'Est.
E-Le Lac des Cordes.
Le site du Lac des Cordes  se localise structuralement sous les unités de type Piémontais de
marge (nappe rétrocharriée de Rochebrune), donc en position la plus occidentale de notre zone
d'étude (fig.4-11). La foliation majeure est orientée à N138W30 et porte une linéation
minérale d'étirement à micas blancs orientées à N56 (fig.4-17-A). L'affleurement est constitué
par des bancs marbres d'une vingtaine de centimètres d'épaisseur intercalés et boudinés dans
des calcschistes. Deux familles de fentes conjuguées sont observées, l'une d'orientation N145
se développant de façon asymétrique sur la foliation, l'autre d'orientation N50 et se
développant orthogonalement à la foliation. Ces deux familles de structures indiquent une
extension multidirectionnelle à la suite d'un fort raccourcissement vertical
perpendiculairement à l'enveloppe des boudins et donc à la foliation principale (fig.4-17-A).
Nous avons utilisé la famille de fentes orientées à N145-150 (la plus nombreuse sur
l'affleurement) pour quantifier l'extension enregistrée suivant la direction N50  (fig.4-17-B).
En effet, le rapport largeur de la fente (f) sur longueur du boudin (b) donne directement le taux
d'extension donc le ∆l/l. La quantification de l'extension a été réalisée à partir de la mesure de
57 couples boudin / fente sur cinq bancs de marbres, représentant une longueur cumulée de
4.92 mètres. Le taux d'extension se révèle être variable d'un banc à l'autre, il varie de 6 à 14%.
On peut, cependant, en utilisant une régression linéaire aboutir à une valeur moyenne du taux
d'extension de 9.5% dans la direction N50, pour un coefficient de corrélation de 0.57. Ce
mauvais coefficient est lié aux épaisseurs de bancs qui ne sont pas homogènes. Le taux moyen
d'extension est une valeur minimale, car d'une part (i) il ne prend en compte que l'extension
cassante, or cette extension débute certainement de façon ductile, et d'autre part (ii) nous
n'avons que l'extension dans une direction, or cette extension est multidirectionnelle comme le







0 50 100 150 200 250 300





























Wulff hem. sup 25val. 
classe de 5°, 25val. 
Boudinage d'un niveau de marbre avec
ouverture de fentes asymétriques
Essai de quantification de l'extension






















distribution des longueurs en mm
fente (57val.)boudin (57val.)
300 60




















Le taux d'extension calculé sur 5 bancs
de calcaire varie de 6 à 14% autour












Figure.4-17-Structures à la transition ductile / fragile observées au lac des Cordes, et essai de quantification de l'ex-
tension à partir des fentes interboudins.
pôles moyens
Analyse structurale Chapitre IV
Analyse structurale                                                                                               Chapitre IV
F-Les Coutiers.
Cet affleurement se localise sous les unités piémontaises de marge en bordure occidentale de
la zone piémontaise. Il correspond à des bancs de prasinite d'une quinzaine de centimètres
d'épaisseur intercalés dans des calcschistes (fig.4-18-A). Le plan de foliation principal est à
N150W41 et il porte une linéation minérale d'étirement  orientée à N56. Les niveaux de
métabasites sont boudinés avec développement de fentes interboudins qui segmentent le bancs
tandis que les calcschistes, plus ductiles, montrent des structures C-S à jeu normal. Chaque
segment de prasinite a subi une rotation anti-horaire postérieurement au boudinage qui
s'exprime par la formation de fentes en échelon, préfigurant le fonctionnement de failles
normales conjuguées.
La chronologie déduite à partir des différentes structures est similaire à celle observée sur les
affleurements étudiés précédement (fig.4-18-B). Elle débute par le boudinage des niveaux
basiques et l'ouverture de fentes tandis que les calcschistes réagissent ductilement avec la
formation de structures C-S. Puis les segments de prasinite sont progressivement affectés par
de l'extension à l’origine de la formation de fentes en échelon et le fonctionnement de failles
normales conjuguées, qui controlent la rotation des boudins. Une partie de l'extension est alors
accomodée par rotation rigide de ces mêmes boudins. Cependant la géométrie actuelle des
failles normales conjuguées impose le débasculement de l'ensemble de l'affleurement qui
correspond à une rotation de 23 degrés vers l'Est autour d'un axe horizontal, orienté en N120.
Cette rotation permet de positionner le plan bissecteur des failles normales conjuguées à la
verticale. Cependant cette rotation est minimale car elle ne tient pas compte de la rotation
rigide des différents segments qui accomodent le basculement par rotation. C'est pour cela que
la position initiale de la foliation, après débasculement,  est encore pentée vers l'Ouest.
G-Notre Dame des Sept Douleurs.
Sur l'affleurement de Notre Dame des Sept Douleurs, on observe un niveau de marbre d'une
vingtaine de centimètres d'épaisseur contenu dans des calcschistes (fig.4-19-A). Ce banc est
étiré en Est-Ouest avec développement de fentes de cisaillement de direction N170. Ces fentes
sont couchées dans la foliation principale (S 163W38) où les plus parallélisées à la foliation
sont celles qui sont le plus cisaillées. Le cisaillement dans les calcschistes s'exprime par la
formation de structures C-S. La cinématique apparente déduite des fentes et des structures C-S

























2-Failles normales et fentes en échelon.
La rotation des boudins est induite par le jeu
dominant des failles normales à pendage NE. 
Nécessité de basculé de 23° pour
obtenir la géométrie actuelle. 
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Figure.4-18-Structures observées à la transition ductile / fragile à l'affleuremenent des Coutiers. La géométrie des
failles normales conjuguées imposent le débasculement de la zone de 23 degrés vers Est. 
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Figure.4-19-Analyse des structures observées à Notre Dame des 7 Douleurs. Deux hypothèses de formation
peuvent être envisagées.
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Cet affleurement illustre bien le problème de l’interprétation en terme de cinématique
régionale, des structures observées sur le terrain. En effet deux hypothèses sont à envisager
(fig.4-19-B):
-Soit nous considérons que les structures cisaillées observées n'ont pas subi de rotation
après leur formation, elles sont alors des structures à jeu inverse, générées sous une forte
composante cisaillante à vergence Est. Les fentes sont assimilées à des fentes de boudinage
distribuées en échelon le long du banc, puis cisaillées par rotation rigide des différents
boudins.
-Soit, comme démontré précédement, il y a eu basculement tardif de la zone d’étude et
les structures ont été générées sur des plans pentés initialement vers l'Est. Les niveaux de
marbre sont alors boudinés et parfois localement cisaillés accomodant la rotation rigide de
certain segment de boudin. Puis pour obtenir la géométrie actuelle, il faut admettre un
basculement de l'ensemble de la zone d'une quarantaine de degrés vers l'Ouest.
Cette dernière hypothèse nécessite un basculement généralisé de la zone vers l'Ouest
postérieurement à la formation des failles normales. Cette hypothèse est en accord avec
l'ensemble des observations réalisés sur les sites précédents.
H-Peynin.
Le site du Peynin se localise au coeur des Schistes lustrés Piémontais. Les structures sont
visibles à la faveur d'un plan de faille d'extension latérale pluridécamétrique orienté en Est-
Ouest et à fort pendage vers le Sud (72°). Ce plan de faille est localement strié (fig.4-20-A),
avec développement de plusieurs générations de stries indiquant des mouvements décrocho-
extensifs. L'affleurement correspond à des calcschistes qui présentent une foliation majeure
N165W38, contenant des plis à charnière arrondie et le plus souvent déracinés. La
particularité du site est l'abondance de structures cisaillantes (C-S) qui affectent et déforment
la foliation principale. Ces structures sont plus faiblement pentées que la foliation et dessinent
des figures sigmoïdes dont l'interprétation en terme de cinématique est compatible avec un
déplacement du sommet de l'édifice vers l'Est suivant un jeu apparent inverse. Ces structures
sont équivalentes aux structures observées à Notre Dame des sept Douleurs.
Localement l'ensemble de la foliation et des structures cisaillantes vers l'Est sont affectées par
des failles normales conjuguées (fig.4-20-B). Les failles à pendage Ouest sont très raides
tandis que les conjuguées à pendage Est sont faiblement pentées. L'angle entre les deux


































des structures au Peynin 
Figure.4-20-Structures syn-schistes verts observées au Peynin. L'affleurement correspond à un plan de faille normale
d'orientation Est-Ouest.
Il existe un angle
de 21° entre C-S
et la foliation
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pendage Est. Cette disposition générale impose qu'elles aient été basculées après leur
formation, enfin de ramener le plan bissecteur à la verticale. Si nous le replacons à la
verticale, dans sa position supposée initiale, cela revient à débasculer les structures de 45
degrés vers l'Est. Les cisaillements sont alors à jeu normal et à pendage Est. Par contre les plis
précoces sont interprétés à jeu inverse avec une cinématique à vergence Ouest.
Ainsi la chronologie des structures pour l'affleurement de Peynin peut se résumer en trois
grandes étapes :
1-Formation des structures plicatives avec une cinématique en jeu inverse vers l'Ouest
(chevauchements). La foliation initiale est alors pentée de quelques degrés vers l'Est.
2-Début de l'enregistrement du raccoucissement vertical et formation de structures
cisaillantes (C-S) à vergence Est. Ces structures C-S sont alors plus pentées que la foliation.
3-Basculement généralisé de plus de 45 degrés de la zone vers l'Ouest avec formation
des failles normales progressivement baculées.
I-Le col du Longet.
Le site du col du Longet se localise dans la terminaison Nord de la zone d'Acceglio, qui
affleure en d'une demi-fenêtre au sein des Schistes lustrés. Les roches observées
correspondent à des schistes rhyolitiques qui présentent des structures générées dans les
conditions du faciès des schistes verts, dont la géométrie est comparable aux structures
observées jusqu'à présent dans les Schistes lustrés du Queyras. La foliation majeure est
orientée en N155 à pendage Ouest de 30 degrés. Ce plan d'aplatissement composite porte une
linéation minérale d'étirement de rétromorphose soulignée par les micas blancs et orientée à
N80.
La foliation majeure est localement affectée par des failles normales conjuguées ductiles à
fragiles et associées à des fentes en échelon (fig.4-21-A). Une fois de plus, le plan bissecteur
des structures conjuguées est oblique par rapport à la verticale. Son repositionnement
perpendiculairement à l'horizontale impose un débasculement de l'ensemble de 17 degrés vers
l'Est. La géométrie ainsi obtenue est interprétée comme la possible géométrie de départ sur
laquelle les structures ductiles et fragiles vont se développer. Cependant la quantité de rotation
est minimale,  car elle est inférieure à la quantité de rotation déduite de l'analyse des failles
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Figure.4-21-Analyse de la déformation au col du Longet (zone d'Acceglio). La géométrie des micro-failles
normales conjuguées imposent un débasculement de la zone d'une trentaine de degrés vers l'Est.
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conjuguées à la verticale, on doit basculer localement de près de 40 degrés (fig.4-21-B) autour
d'un axe orienté à N155 sub-horizontal. Ainsi la terminaison Nord de la bande d'Acceglio à
elle aussi, comme pour les Schistes lustrés environnants, enregistré un basculement vers
l'Ouest d'une quarantaine de degrés.
J-Caramatran.
La zone de Caramatran correspond à un imposant volume de prasinite emballé dans les
calcschistes piémontais. La foliation est orientée à NNW-SSW avec un pendage d'une
trentaine de degrés vers l’Ouest. Ce plan porte une linéation "schistes-verts" d'orientation
moyenne à N58 (fig.4-22-A). Les métabasites sont boudinées avec développement de fentes
interboudins irrégulièrement espacées dans la masse basique. Ces fentes sont le plus souvent
affectées par des failles normales. Les fentes jouent comme des zones de faiblesse sur
lesquelles se greffent les structures fragiles. Les failles normales à pendage Est sont
systématiquement plus développées que celles à pendage Ouest. Cette dissymétrie dans la
géométrie des failles conjuguées se retrouvent également dans le remplissage. En effet seules
les failles à pendage Est mobilisent des fluides syn-métamorphes en faciès des schistes verts
(fig.4-22-A).
L'observation de détail des structures (fig.4-22-B) montre que le cisaillement à vergence
apparent vers l’Est s'initie par l'ouverture de fentes disposées en échelon progressivement
déformées et cisailllées avec remobilisation des fluides qui sont piégés dans les fractures. Par
contre, il se développe également des failles conjuguées qui sont de plus petite dimension et
surtout exemptes de tout fluide syn-métamorphe. De plus les fentes de boudinage sont
symétriques par rapport à la foliation c’est à dire perpendiculairement sur cette dernière et leur
position actuelle nécessite un basculement postérieurement à leur formation.
Nous pouvons proposer une chronologie des structures qui correspond :
1-Boudinage et ouverture de fentes interboudins perpendiculaires sur la foliation
(fentes symétriques).
2-Initiation de structures extensives et formation des fentes en échelon.
3-Formation de failles normales conjuguées affectant les structures antérieures avec
dominance d'une famille de faille induite par l'anisotropie du pendage.
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Figure.4-22-Analyse de la déformation à la transition ductile / fragile dans les métabasites de Caramatran. Le posi-
tionnement des fentes interboudins à la verticale impose un débasculement des couches de plus de 40 degrés
vers l'Est.





















































failles normales conjuguées à pendage








Après rotation la foliation est à pendage de  
Rotation de 45° des structures fragiles




Figure.4-23-Structures fragiles observées à Caramatran. La géométrie des failles normales conjuguées impose une
rotation de l'ensemble de l'affleurement de 45 degrés vers l'Ouest  après leur formation. L'évaluation du taux d'exten-
sion à partir des failles normales montre une extension minimale de 17% dans la direction Est-Ouest. 
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4-Basculement de l'affleurement de plus de 40 degrés vers l'Ouest afin de positionner
les fentes dans leur géométrie finale.
Nous avons également éstimé le basculement sur le site de Caramatran à partir de la géométrie
des failles normales conjuguées (fig.4-23-A). La quantité de basculement nécessaire pour
remettre le plan bissecteur des failles normales conjuguées à la verticale est de 45 degrés vers
l'Est autour d'un axe horizontal orienté à N170. Après rotation, la foliation majeure se retrouve
avec un pendage  de 10 degrés vers l'Est, qui pourrait être son pendage originel.
Le site de Caramatran permet également d'évaluer le taux d'extension associé au
fonctionnement des failles normales orientées en N170, donc l'extension suivant une direction
E-W (fig.4-23-B). La mesure du rejet de la faille ainsi que la largeur du bloc de métabasite
basculé correspondant, permet d'évaluer un taux d'extension minimal fragile qui est de 17%.
Or nous avons vu que l'extension se fait dans 2 directions orthogonales (extension
multidirectionnelle) il faut s'attendre à obtenir le même taux d'extension dans l'autre direction
en N-S. Ainsi le raccourcissement vertical serait de plus de 32% au minimum car cette
estimation ne tient pas compte de l'extension accomodée par de la rotation rigide des objets.
2-2-2-Le massif du Viso.
Le massif ophiolitique du Monviso est constitué par la juxtaposition de masses de
métagabbros, au volume très variable, séparées par des bandes de prasinite. Les gabbros ont
des géométries en forme d'amandes étirées suivant un axe d'orientation NNW-SSE (chapitre
2). Ces boudins de métagabbros sont peu déformés et présentent des reliques de paragénèse
éclogitique. Par contre l'enveloppe des boudins et les prasinites qui les emballent sont
fortement rétromorphosées dans le faciès des schistes verts. Ces zones rétromorphosées
présentent une foliation majeure à pendage Ouest d'une trentaine de degrés tandis que les
zones préservées de la déformation syn-schistes verts présentent une foliation sub-horizontale
(fig.4-24). Comme pour le domaine des schistes bleus du Queyras, les roches constitutives du
massif du Monviso montrent des structures de boudinage dans le faciès des schistes verts.
Nous avons étudié l'ensemble des structures générées à la transition ductile / fragile dans trois
zones du massif. Les deux premières se localisent dans les zones cisaillées fortement
rétromorphosées dans le faciès des schistes verts où la foliation est à pendage Ouest, et la



































































de la foliation 
principale (Sp)
la foliation
Figure.4-24-Carte lithologique et structurale de la partie centrale du massif du Monviso. Les trajectoires de
la foliation principale (Sp) se répartissent en couloirs qui isolent les amandes de métagabbros.
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A-Le Viso Mozzo.
L'affleurement du Viso Mozzo se localise dans une bande de métabasaltes qui recouvre une
importante masse de métagabbros. La foliation est bien réglée de direction N153 et de
pendage de 38 degrés vers l'Ouest. Ce plan de déformation schistes verts porte une linéation
minérale d'étirement orientée à N30. Dans les prasinites on peut observer des niveaux
discontinus de roche à texture plus grenue (anciens filons basaltiques) qui sont boudinés dans
la foliation. Le boudinage est associé au développement de fentes asymétriques dans les
niveaux à texture plus grossière qui se disposent à intervalles réguliers le long d'un même
boudin (fig.4-25-A). Ces fentes sont orientées à N150 et sont à pendage Ouest. Elles sont
systématiquement cisaillées par des failles à jeu normal vers l'Ouest, venant s'ammortir dans
les métabasites par l'intermédiaire de structures C-S qui elles mêmes s'enracinent
progressivement dans la foliation. La cinématique déduite de l'ensemble de ces structures
indique un jeu cisaillant vers l'Ouest contemporain des conditions du faciès des schistes verts
dans une dynamique en dénudation vers l'Ouest.
Cependant une seconde famille de fentes est observée, d'orientation N80 (fig.4-25B). Ces
fentes sont perpendiculaires à la foliation (symétriques) et ne sont jamais cisaillées. Comme
pour la première famille, les fentes s'observent à la faveur de contrastes rhéologiques
correspondant à l'alternance de niveaux de prasinites avec des niveaux à texture plus grenue. Il
n'est pas possible de définir une chronologie d'apparition de ces deux familles de fentes, en
conséquence il est raisonnable de considérer qu'elles sont conjuguées et issues d’un même
évènement tectonique contemporain du faciès des schistes verts. Elles indiquent alors une
extension multidirectionnelle liée à un fort raccourcissement vertical. Le fait que les fentes
orientées à N150 soient cisaillées et pas celles orientées à N80 semble lié à la géométrie
initiale asymétrique de l'édifice qui devait être à pendage Ouest, permettant alors d’amplifier
le cisaillement vers l'Ouest.
B-Le col de Vallante.
Le site d'étude se localise en bordure occidentale du massif du Monviso à proximité du
contact Viso / Queyras qui correspond au fonctionnement d'une structure majeure à jeu
normal (Ballèvre et al., 1990). Les lithologies observées correspondent à d'anciens filons
basaltiques et / ou basaltes en coussin très étirés. Les niveaux compétents sont boudinés avec
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Figure.4-25-Analyse des structures à la transition ductile / fragi-
le dans les prasinites du Viso Mozzo.
A-Le boudinage s'exprime par le développement de fentes asy-
métriques d'orientation N150.
B-Une seconde famille d'orientation N80 se développent égale-










2 orientations d'ouverture des
fentes: N150 et N80
il s'agit des mêmes directions
observées au Viso Mozzo et
au Passo gallarino.
Les fentes N150 sont cisaillées. 
Figure.4-26-Analyse des structures observées au col de Vallante.
Comme pour le Viso Mozzo deux familles de fentes interboudins avec la famille N-S qui est cisaillée.
N
Sp
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ouverture de fentes syn-schistes verts (fig.2-26). Les directions de ces structures sont
comparables à celles obtenues au Viso Mozzo. La première famille correspond à des fentes
asymétriques (non perpendiculaire à la foliation principale) à vergence Ouest et
systématiquement cisaillées. La seconde famille correspond à des fentes N80 symétriques et
non cisaillées. L'analyse des fibres associées à cette dernière famille, indique une direction
d'ouverture des fentes à N170 c'est à dire perpendiculairement à leur orientation. Ainsi comme
pour le Viso Mozzo les structures à la transition ductile / fragile sont compatibles avec un fort
raccourcissement vertical sur un plan penté vers l'Ouest permettant de générer d’une part des
fentes de boudinage asymétriques et cisaillées vers l'Ouest et d’autre part de générer des fentes
non cisaillées dans une direction presque orthogonale à la première.
C-Le Passo Gallarino.
Ce dernier site se localise au coeur d'une amande de métagabbros emballée dans la foliation
syn-schistes verts à pendage Ouest (fig.4-24). Le plan d'aplatissement est sub-horizontal, porté
par des minéraux du faciès des schistes bleus, qui emballe des boudins d'éclogite de
dimension métrique à centimétrique. La rétromorphose dans le faciès des schistes verts
s'exprime par l’ouverture de fentes perpendiculaires à la foliation principale dans deux
directions N150 et N90 (fig.4-27). La direction des fibres présentes dans les fentes N150
indiquent une direction d'ouverture  à N60.
Les deux directions de fentes sont clairement conjuguées et matérialisent un raccourcissement
vertical important qui est alors accomodé par de l'extension multidirectionnelle qui
s'accompagne de l'ouverture de fentes de boudinage symétriques et sub-orthogonales en
direction.
D-Partition de la déformation en faciès des schistes verts.
L'analyse détaillée des structures générées à la transition ductile / fragile permet de mettre en
évidence une partition de la déformation selon deux types de domaines (fig.4-28).
-Des zones où la foliation schistes verts est bien marquée le long de couloirs de
déformation N-S qui emballent des masses de métagabbros comme au Viso Mozzo et au col
de Vallante (fig.4-24). Ces domaines montrent des structures à la transition ductile / fragile
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Partitionnement de la déformation en faciès des schistes verts selon deux
domaines: 
Figure.4-28-Comparaison des deux types d'association de structures observées dans les couloirs de déformation schistes
verts (Viso Mozzo et Vallante) et dans les boudins à relique de haute pression (Passo Gallarino).
-asymétrie géométrique du plan de
foliation permet de générer du boudinage
asymétrique.
-la géométrique initialement sub-horizontale du plan
de foliation permet de générer du boudinage
symétrique.
N
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N150 et N80. Ces deux familles indiquent une extension multidirectionnelle suite à un fort
raccourcissement vertical dans les conditions du faciès des schistes verts. Cependant les fentes
N150 naissent obliques sur la foliation  (fentes asymétriques) et sont affectées par du
cisaillement à vergence Ouest, tandis que les fentes N80 sont symétriques (perpendiculaires à
la foliation) et ne sont jamais cisaillées. Ce dispositif est interprété comme la marque d'une
asymétrie géométrique liée au pendage initial de la foliation. En effet un raccourcissement
vertical sur des plans pentés vers l’Ouest génèrera des structures aux géométries différentes
suivant les directions de l’espace. Ainsi les structures symétriques de boudinage
(perpendiculaire à le foliation principale) se développeront dans une direction E-W, tandis que
les structures obliques naisseront perpendiculairement à la direction du pendage de la
foliation. De plus ces dernières structures (N150) pourront rejouer en cisaillement au cours de
l'exhumation du massif.
-Des zones correspondant aux amandes de métagabbros emballées par la foliation
schistes verts (Passo gallarino) (fig.4-24). Ces domaines montrent eux aussi la formation de
structures de boudinage syn-schistes verts, et l'ouverture de fentes perpendiculaires à la
foliation principale (symétriques) dans deux directions sub-orthogonales (N150 et N90).
Cependant ces structures ne sont, contrairement aux précédentes, jamais cisaillées. Cela
impose d'une part (i) qu'il n'y a jamais eu d'asymétrie géométrique liée au pendage et d'autre
part (ii) que le raccourcissement vertical soit resté, durant les conditions du faciès des schistes
verts, orienté perpendiculairement à la foliation principale des boudins. Dans ces zones le
raccourcissement vertical est accomodé par de l'extension multidirectionnelle sans
composante cisaillante vers l'Ouest.
Ainsi, nous proposons pour les derniers stades d'exhumation du massif du Viso un important
partionnement de la déformation. Le massif correspond à un complexe d’accrétion tectonique
dont la structuration finale a été réalisée précocément dans les conditions du faciès des
schistes bleus (chapitre 2). Ce complexe se présente alors géométriquement comme une bande
pentée vers l’Ouest, lithologiquement hétérogène, constituée de masses de métagabbro
emballées dans des parasinites et des serpentinites. Au cours des derniers stades
d’exhumation, les différents domaines lithologiques (métagabbros et serpentinites-
métabasaltes) vont subir un important raccourcissement vertical couplé à du cisaillement dans
les zones les moins compétentes (prasinite et serpentinites). En fait ce n'est que la matrice
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(prasinites et serpentinites) moins compétente qui se déforme par cisaillement autour de
noyaux rigides plus compétents (métagabbros).
3-SYNTHESE.
En dépit de l’homogénéité apparente des trajectoires de foliation syn-schistes verts, le premier
point qu’il nous semble important de souligner est la différence d’évolution structurale
existante  entre le domaine des schistes bleus (Queyras) et les domaines éclogitiques. Ces
nouvelles observations, combinées aux contrastes pétrologiques et chronologiques discutés
aux chapitres précédents, démontrent que la limite tectonique Schistes lustrés du Queyras /
zones piémontaises éclogitiques et bien une discontinuité structurale majeure à l’échelle des
Alpes occidentales. Dans le massif du Monviso les structures contemporaines du faciès des
schistes verts correspondent à une tectonique extensive. Les relations entre les différentes
structures extensives montrent qu'elles ont été générées sous un fort régime en
raccourcissement vertical générant de l'extension multidirectionnelle bien enregistrée dans les
amandes de métagabbros. Dans les zones où la foliation est à vergence Ouest, les structures
extensives sont générées lors d’un cisaillement à vergence constante vers l'Ouest. Ce
cisaillement reflète en partie l'anisotropie induite par la position du plan de foliation (vergence
Ouest) au cours du raccourcissement vertical, génèrant de l'extension en cisaillement vers
l'Ouest.
Ainsi pour l'ensemble du massif nous observons une cohérence entre la géométrie des
structures analysées et leur interprétation cinématique, où l’extension multidirectionnelle,
localement cisaillante, traduit  un fort raccoucissement vertical, dans une logique
d'exhumation et de dénudation tectonique à vergence Ouest.
Dans les unités schistes bleus du Queyras, l'interprétation cinématique des structures dans leur
géométrie actuelle ne se fait pas dans un schéma aussi simple que celui déduit dans le massif
du Monviso. En effet la géométrie des structures observées (fentes et structures C-S) impose
un raccourcissement non pas vertical mais toujours oblique sur une foliation principale qui est
à pendage Ouest. Certaines de ces structures ont un jeu apparent inverse alors que les fentes
interboudins et les failles normales montrent un jeu normal. Pour obtenir une cohérence
cinématique entre toutes ces structures nous devons débasculer l'ensemble des affleurements










































Figure.4-29-Carte de basculement de la zone d'étude.
Dans le Queyras le raccourcissement vertical est accommodé en partie par du basculement vers l'Ouest






























































Direction de l'axe de basculement











séparant le Viso du Queyras
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répond à une logique cinématique simple. Le taux de débasculement sur l'ensemble du
Queyras est variable d'une localité à l'autre, ces variations sont présentées sur la figure 4-29.
Cependant dans tous les cas, le plan de foliation se retrouve à pendage de quelques degrés (2 à
22°) vers l'Est suivant un axe supposé horizontal et de direction N150 à N170. Dans le cas des
Coutiers (fig.4-29) l'axe de basculement est orienté en N120, cette orientation atypique est
interprétée comme la marque d'une rotation antihoraire du site en relation avec les
mouvements tardifs en décrochement dextre du contact Briançonnais / Piémontais. Un
pendage initial vers l'Est, conduit à réinterpréter la cinématique précoce d’exhumation en
termes de chevauchement des unités schistes bleus vers l’Ouest, sur la marge européenne.
Cette cinématique en chevauchement est compatible avec l’existence de lambeaux de Schistes
lustrés préservés sur les zones externes. Au cours du temps, le basculement vers l'Ouest de
l'ensemble de l'édifice tectonique s'accompagne par le développement de failles normales
conjuguées. Un basculement théorique et homogène de 40 degrés vers l'Ouest de l'ensemble
du Queyras, dont la largeur maximale est d'une vingtaine de kilomètres, permet aux unités
sous-jacentes comme le Viso de remonter de plus de 15 kilomètres vers la surface.
La totalité de l'extension par dénudation et basculement se fait dans le vaste champ pression-
température du faciès des schistes verts. Afin de quantifier les paléoprofondeurs auxquelles se
sont développées ces structures nous avons réalisé des études microthermométriques et
barométriques sur les différents types de fentes précédement décrites.
4-ETUDES MICROTHERMOMETRIQUES.
La caractérisation des fluides se fait par l'intermédiaire de l'analyse des inclusions fluides, qui
correspondent à des fluides piégés dans la roche, en équilibre avec les conditions physiques
(P,T) de cristallisation des minéraux hôtes. Leur composition est fonction des échanges
solide-liquide et donc, pour les roches métamorphiques, des paragénèses en présence et des
réactions chimiques associées.
4-1-Objectif de l'étude.
L'étude microthermométrique menée sur les structures syn-schistes verts dans la zone des
Schistes lustrés du Queyras et la zone éclogitisée du Monviso a pour but d'une part (i)
d'identifier la nature des fluides associés aux structures et de les comparer, et d'autre part (ii)
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de préciser les conditions P-T de formation de ces structures générées au cours de la
rétromorphose dans le faciès des schistes verts.
4-2-Principe et méthode.
4-2-1-Piégeage et évolution de l'inclusion.
La méthode des inclusions fluides est basée sur le piégeage de fluides présents lors de la















































liquide piégé dans l'inclusion
Figure.4-30-Formation et équilibre des inclusions fluides.
A-Piégeage et évolution d'une inclusion vers des conditions P-T de surface.
B-Transitions de phase dans une inclusion fluide lors d'un cycle de réchauffement (d'après Bodnar et al., 1985).
A B
Tm ice température de fusion
de la glace (détermination de
la salinité du fluide)
Th température d'homogénéisation
(détermination de la densité du
fluide piégé)
DECREPITATION
 Ces fluides piégés dans des inclusions vont subir des modifications en relation avec les
variations physiques (P-T) de la rétromorphose (fig.4-30A). Ainsi dans un premier stade, un
fluide homogène est piégé à une température Tp et à une pression Pp. Dans un deuxième
temps, lors de la rétromorphose, la pression et la température diminuent tandis que le fluide
évolue dans un système fermé à densité constante le long d'une isochore. L'isochore évolue
progressivement jusqu'à intercepter la courbe liquide-vapeur à une température Th qui
correspond à la température d'homogénéisation. A cette température Th le fluide piégé dans
l'inclusion n'est plus homogène, il coexiste avec une phase vapeur qui s'exprime sous la forme
d'une bulle dans l'inclusion fluide. Si l'on refroidit suffisament, l'inclusion évolue sur la courbe
liquide-vapeur jusqu'à une température Te qui est la température de l'euctectique c'est à dire la
température où le fluide de l'inclusion à totalement gelé.
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Dans le cas de systèmes chimiques simples la température de l'eutectique est caractéristique
du système chimique de l'inclusion fluide (Shepherd et al., 1985). Par exemple, dans le cas du
système H2O-NaCl la température de l'eutectique est fixée à -20.8°C.
4-2-2-Microthermométrie.
Le principe de l'étude microthermométrique est basé sur une baisse de température au delà de
la température de l'eutectique. Une fois que cela est réalisé, on effectue un cycle de chauffage
de l'inclusion fluide qui permet d'obtenir une température de fusion de la glace (Tm ice)
supérieure à la température de l'eutectique. Cette température Tm ice est la température de
fusion du dernier cristal de glace, elle nous renseigne sur la composition chimique et sur la
salinité de l'inclusion. En effet, il existe une relation entre la salinité de l'inclusion et le point
de fusion. Ainsi dans le cas d'une inclusion contenant de l'eau et du NaCl, si la teneur en NaCl
est faible le point fusion de la glace tendra vers 0°C tandis qu'au contraire si elle est riche en
NaCl la température de fusion sera négative et tendra vers la température de l'eutectique
(fig.4-30B). Cette relation a été mise en équation de façon expérimentale par Knight et Bodnar
(1989) pour le système H2O-NaCl.
Le cycle de chauffage se poursuit jusqu'à la température d'homogénéisation Th, qui
correspond à la température de disparition de la bulle de vapeur dans l'inclusion. Si l'on
poursuit le chauffage, l'inclusion peut exploser ou décrépiter c'est à dire que la pression
interne de l'inclusion a dépassé la traction interne du minéral.
Pour réaliser l'étude microthermométrique nous avons utilisé une platine LINKAM THMSG
600. Le cycle de refroidissement est réalisé par circulation d'azote gazeux (jusqu'à -196°C), et
le chauffage assuré par une résistante électrique (jusqu'à +450°C) La température est évaluée
par un voltmètre calibré en thermomètre, relié à l'échantillon par un thermocouple. De
nombreuses incertitudes sur la mesure de la température existent, elles dépendent de la
précision de l'appareil qui est annoncée par le constructeur et qui est comprise entre 0.1°C à -
56,6°C et 1°C à 374°C. mais également de l'expérimentateur qui peut dans de nombreux cas
avoir une grande difficulté à estimer la température d'homogénéisation. Quelques soient les
incertitudes, une étude microthermométrique sérieuse passe par un bonne calibration de la
platine par l'intermédiaire d'échantillons standards.
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4-3-Caractérisation des fluides syn-schistes verts et à la transition ductile / fragile. 4-3-
1-Les Schistes lustrés du Queyras.
L'étude microthermométrique a été réalisée dans cinq localités à travers les Schistes lustrés du
Queyras en relation avec les données microstructurales. Nous avons dans un premier temps
caractérisé la nature des fluides constitutifs des structures syn-schistes verts comme celles des
structures plus tardives à la transition ductile / fragile. Pour cela plus de 500 inclusions fluides
ont été analysées, dans les minéraux des fentes, en particulier de quartz et d'albite. Nous
présentons ces nouvelles données site par site. L'ensemble des analyses est présenté en
annexe.
A-Col Vieux.
Les inclusions provenant des fentes interboudins du Col Vieux, montrent des températures
d'homogénéisation (Th) peu dispersées entre 103.70 et 239.20°C. La majorité des inclusions
ont des Th compris entre 150 et 200°C avec une moyenne à 164.36°C.







































Figure.4-31-Th en fonction de Tm ice
pour les inclusions fluides provenant
du site du Col Vieux. Les principaux
paramètres sont présentés, avec E.T=
écart type.
Par contre les Tm ice montrent un étalement des températures plus large entre -0.10 et -6.50°C
avec une moyenne à -1.99°C (fig.4-31). Ces variations dans les températures de fusion de la
glace correspondent à des teneurs en NaCl variables depuis 9.84 et 1.61wt%. Malgré  cette
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forte dispersion les fluides piégés dans les fentes du Col Vieux correspondent à des fluides
biphasés H2O-NaCl.
B-Vallon Giarus.
Les fluides piégés dans les fentes du Vallon Giarus sont similaire à ceux observés au Col
Vieux avec cependant une dispersion plus importante pour les Th (fig.4-32).





































Figure.4-32-Th en fonction de Tm ice
pour les inclusions fluides provenant
du site du Vallon Giarus. Les princi-
paux paramètres sont présentés, avec
 E.T=écart type.
Ces dernières varient de 145.80 à 347.20 avec une moyenne à 257.64°C. Cette importante
dispersion est interprétée comme une remobilisation des fluides au cours de la déformation.
En effet, la composition des fluides reste la même entre 0.66 et 8.24 wt% NaCl (plus faible
variation qu'au Col Vieux) avec une importante variation dans les Th. Au vallon Giarus nous
avons échantillonné à la fois des fentes interboudins non cisaillées et d'autres cisaillées. Les
fentes non cisaillées (VG05 cf annexe) présentent systématiquement des Th compris entre 150
et 170°C tandis que celles qui sont cisaillées ont des Th beaucoup plus élevées (VG12 cf
annexe).
Cette variation des Th est à mettre en relation avec le cisaillement des fentes donc avec une
remobilisation des fluides lors de ce cisaillement. Ces fluides, qui ne subissent pas de
variation en terme de composition, sont à nouveau piégés dans des conditions P-T plus
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faibles, la température d'homogénéisation augmentant alors. Ainsi dans le cas des failles
injectées (VG10 cf annexe) les températures homogénéisation sont comprises entre 250 et
300°C.
C-Bric Bouchet.
Les fluides piégés dans les minéraux constitutifs des fentes interboudins correspondent à des
fluides biphasés H2O-NaCl. Les inclusions présentent des températures de fusion de la glace
entre -5.30 et -1.70 avec une moyenne à -2.91°C (fig.4-33).





































Figure.4-33-Th en fonction de Tm ice
pour les inclusions fluides provenant
du site du Bric Bouchet. Les princi-
paux paramètres sont présentés, avec
E.T=écart type.
Les teneurs en NaCl déduites varient de 2.79 à 8.24 wt% avec une moyenne à 3.77 wt%. Par
contre les températures d'homogénéisation, comme pour le Vallon Giarus, sont très étendues
de 140.40 à 346.10°C. Cette forte dispersion est là encore interprétée comme la remobilisation
des fluides au cours du rejeu de certaines structures. Ainsi les fentes non cisaillées présentent
des Th entre 150 et 200°C tandis que les fentes cisaillées et affectées par des failles normales
présentent des Th entre 250 et 350°C.
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D-Lac des Cordes.
Comme pour tous les autres sites, les fluides piégés dans les fentes interboudins du Lac des
Cordes correspondent à des fluides acqueux associés à des teneurs en NaCl qui varient entre
1.50 et 9.20 wt% (fig.4-34). Les températures d'homogénéisation s'étalent de 129.10 à
274.20°C pour une moyenne fixée à 184°C.






































Figure.4-34-Th en fonction de Tm ice
pour les inclusions fluides provenant
du site du Lac des Cordes. Les princi-
paux paramètres sont présentés, avec
E.T=écart type.
Les inclusions fluides présentant des températures d'homogénéisation supérieures à 200°C
sont issues de cristaux de quartz ou d'albite de rétromorphose lors du rejeu des structures par
cisaillement.
E-Caramatran.
L'analyse des inclusions fluides a été réalisée sur des fentes formées dans différentes
lithologies depuis des métabasites jusqu'à des calcschistes. Les résultats sont similaires à ceux
observés sur les sites précédents. Le diagramme Th en fonction de Tm ice (fig.4-35) montre
clairement deux nuages de points. Le premier correspond à des températures
d'homogénéisation comprises entre 150 et 200°C pour des Tm ice qui varient  de -4.80 à -
0.80°C. Le deuxième nuage de points est beaucoup plus large avec des Th qui s'étalent de 200
à 340°C. Les températures de fusion de la glace sont similaires aux précédentes. ainsi,
l’évolution de Th marque l'enregistrement de la diminution des conditions P-T lors de la
rétromorphose et de l’évolution microstructurale associée.
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Figure.4-35-Th en fonction de Tm ice
pour les inclusions fluides provenant
du site de Caramatran. Les princi-
paux paramètres sont présentés, avec
E.T=écart type.
4-3-2-Le Monviso.
Les inclusions fluides ont été réalisées sur les fentes de cisaillement et les fentes interboudins
provenant du Viso Mozzo, de Vallante et du Passo Gallarino. Nous avons choisi de présenter
l'ensemble des analyses sur un même diagramme Th en fonction de Tm ice (fig.4-36).





































Figure.4-36-Th en fonction de Tm ice
pour les inclusions fluides provenant
du site du Viso Mozzo, Passo Galla-
rino et Du Col de Vallante. Les princi-





Analyse structurale                                                                                               Chapitre IV
Les inclusions fluides analysées sont contenues dans des minéraux définissant la paragénèse
schistes verts, il s'agit d'albite et de quartz. Les fluides présents appartiennent au système
biphasé NaCl-H2O. Les températures d'homogénéisation varient de 129 à 239°C pour une
moyenne à 194°C. Par contre, les températures de fusion de la glace (Tm ice) se répartissent
suivant deux groupes principaux. Le premier correspond à des Tm ice comprises entre -2 et -
0.5°C et le second présente des Tm ice négatives et très élevées entre -10 et -13°C. Cette
population à température de fusion de la glace très faible à été observée dans le massif du
Monviso sur des minéraux syn-éclogitiques type omphacite (Nadeau et al., 1993; Philippot et
al., 1998). Il semblerait ainsi dans le cas du Monviso qu'il existe deux sources de fluides, la
première dérivant des fluides piégés dans les conditions éclogitiques et caractérisée par des
teneurs en NaCl importantes (21 et 17 wt%), et la seconde correspondant à des fluides moins
riches en NaCl (1 et 9 wt%) avec des températures de fusion de la glace plus faible, similaire à
la source de fluide observée dans les Schistes lustrés du Queyras. Le reste des inclusions se
localise entre les deux pôles purs, elles sont alors considérées comme un mélange entre un
pôle riche en NaCl et l'autre plus pauvre.
4-3-3- Comparaison de la nature des fluides entre les unités du Queyras et du Monviso.



































Figure.4-37-Th en fonction de Tm ice
pour les inclusions fluides provenant
de l'ensemble des sites des Schistes lu-
strés du Queyras. Les principaux para-










Analyse structurale                                                                                               Chapitre IV
L'ensemble des données inclusions fluides obtenues dans les Schistes lustrés du Queyras a été
compilé dans un diagramme température homogénéisation (Th) en fonction des températures
de fusion de la glace (Tm ice) (fig.4-37).
Toutes les inclusions proviennent de minéraux formés dans les conditions du faciès des
schistes verts générés dans des structures extensives associées à l'exhumation (fentes et failles
à quartz et albite). Ce graphique commun à l'ensemble des unités du Queyras révèle les points
suivants :
-Des températures d'homogénéisation très étendues variant de 103.70 à 347.20°C avec
une moyenne à 207.08°C. Cependant cette large gamme correspond au piégeage progressif
des fluides dans les différentes générations de structures. Les fentes interboudins les plus
précoces se caractérisent par des inclusions aux températures d'homogénéisation entre 150 et
200°C tandis que les inclusions des failles normales injectées, plus tardives, se caractérisent
par des températures d'homogénéisation plus élevées supérieures à 200°C. Il y a donc un
enregistrement progressif des variations P-T par les inclusions fluides lors de l'exhumation.
-Des températures de fusion de la glace homogènes entre -6.50 et 0.00°C avec une
moyenne à -2.00°C. Ces données montrent que les fluides correspondent à fluides de
composition biphasée correspondant à l'association NaCl-H2O. Les teneurs en NaCl calculées
par le programme FLINCOR (Brown, 1989), varient de 0.00 à 9.84 wt% avec une moyenne à
3.24 wt%. Cette teneur moyenne est similaire à la teneurs de l'eau de mer (de 3.5 wt%, Garrels
et Mackenzie, 1970; Fyfe et al., 1978). L'ensemble des données Th et Tm ice observées dans
les Schistes lustrés du Queyras sont similaires aux données observées dans des contextes
géodynamiques et métamorphiques similaires comme le Fransciscan complex (Californie,
USA) et le complexe de Samana (République Dominicaine). En effet, ces deux zones sont
interprétées comme des paléoprismes d'accrétion liés à une zone de subduction où les roches
basiques éclogitiques et schistes bleus sont emballées dans des sédiments océaniques eux
mêmes métamorphisés dans les conditions du faciès des schistes bleus (Ernst, 1971; 1993;
Cloos, 1986; Moore et Blake, 1989; Joyce, 1991; Goncalves et al., 2000). En effet Giaramita
et Sorensen (1994) montrent que la salinité des fluides piégés dans les clinopyroxènes de HP
varie de 1.2 à 5.3 wt%.
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Les analyses des inclusions fluides réalisées dans le massif éclogitique du Monviso sur des
minéraux syn-schistes verts montrent des différences importantes par rapport aux inclusions
fluides observées dans les Schistes lustrés du Queyras. En effet les Th sont très homogènes
suivant les trois zones étudiées avec une moyenne à 194.59°C et ne dépassent jamais 239°C
(fig.4-36). La différence la plus nette se révèle par l'analyse des Tm ice qui se répartissent
suivant deux populations. La première est similaire aux données du Queyras, les valeurs
variant de -0.70 à -2°C correspondant à des fluides biphasés NaCl-H2O avec des teneurs en
NaCl proches de celles de l'eau de mer (3.5 wt%). Une deuxième population existe, elle
correspond à des températures Tm ice faibles entre -12 et -10°C caractérisant des fluides
toujours biphasés NaCl-H2O mais avec des teneurs en NaCl plus importantes entre 17 et 12
wt%. Cette population de fluide n'existe pas dans les Schistes lustrés du Queyras. De plus
certaines inclusions fluides ont des compositions intermédiaires entre les deux pôles extrêmes.
De tels fluides riches en NaCl ont déjà été décrits par Philippot et al. (1998) dans des fentes
éclogitiques provenant du massif du Monviso, Il semble donc qu'une partie des fluides syn-
éclogitiques soient remobilisés au cours du processus d'exhumation pour être piégés dans des
minéraux rétromorphiques.
4-3-4-Origine des fluides.
Dans le cas des Schistes lustrés et du Monviso une des questions majeures est de caractériser
l'origine de ces fluides de composition biphasée NaCl-H2O et d'expliquer pourquoi dans le cas
des unités éclogitiques la source est enrichie en NaCl.











de la croûte océanique au
niveau de la ride d'accrétion
montrant les différents cycles
hydrothermaux ainsi que la
salinité (wt% NaCl) (modifié
d'après Philippot et al., 1998).
Le profil thermique et de sa-
linité sont de Nehlig, 1993.
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-Une première hypothèse consiste à interpréter les fluides piégés dans les inclusions fluides
comme les fluides d'origine hydrothermale liés à l'altération de la croûte océanique. En effet
Nehlig (1993) montre, en utilisant les données isotopiques et inclusions fluides sur des roches
océaniques et ophiolitiques, qu'il existe un fort découplage entre la partie supérieure (basaltes
et complexe filonien) et inférieure (gabbros et zone de transition) d'une croûte océanique
hydrothermalisée (fig.4-38), ces variations étant incriminées aux changements de perméabilité
des roches. Dans la partie supérieure de la croûte, il se réalise des phénomènes d'altération à
basse température (<400°C) associés à la circulation de fluides faiblement salins (≤10 wt%).
Un des phénomènes majeurs correspond à l'albitisation des plagioclases qui permet de pomper
une partie du sodium, mais comme le rapport eau/roche est élevé la teneur en NaCl des fluides
qui circulent ne varie pas. Les fluides ont alors des compositions en NaCl proches de celles de
l'eau de mer. Par contre dans la partie inférieure de la croûte une altération hydrothermale de
haute température s'effectue permettant de concentrer le NaCl jusqu'à la formation de
saumure. Ainsi la croûte océanique altérée correspond à deux domaines superposés contenant
des fluides plus ou moins enrichis en NaCl, avec dans sa partie superficielle des fluides à la
composition proche de l'eau de mer et dans sa partie profonde des fluides fortement enrichis
en NaCl par rapport à l'eau de mer.
Philippot et al. (1998), interprètent les variations des teneurs en NaCl des inclusions fluides
observées dans les minéraux métamorphiques HP provenant d'éclogites alpines (Rocciavré et
Monviso) et du fransciscain complex, comme la marque de l'hydrothermalisme océanique.
Les teneurs élevées en NaCl (17-21% wt) correspondraient aux fluides hydrothermaux dans
les niveaux inférieures tandis que les salinités du Fransicain complex proches de l'eau de mer
correspondraient aux fluides hydrothermaux de la partie supérieure de la croûte océanique.
Les fluides piégés garderaient la mémoire des fluides hydrothermaux précoces et cela quelque
soit le métamorphisme.
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-Une seconde hypothèse, quant à l'origine des fluides, dans le cadre d'une paléozone de
subduction fait intervenir deux sources possibles, l'une correspondant à la croûte océanique
qui subducte et l'autre correspondant aux sédiments subductés (Anderson et al., 1976; Delany
et Helgeson, 1978; Bedout, 1991; Philippot, 1993). Les fluides de la croûte océanique
correspondent à des fluides hydrothermaux, tandis que les fluides contenus dans les sédiments
sont similaires à de l'eau de mer. Ainsi, dans le prisme d'accrétion sédimentaire (sédiments
dominant) qui se génère au dessus du plan de subduction, les fluides disponibles ont des
teneurs en NaCl proches de celles de l'eau de mer (fig.4-39). Par contre le "slab" qui subducte
jusque dans les conditions éclogitiques, perd de l'eau par déshydratation, à la transition
schistes bleus / éclogite (Peacock, 1990; 1992; 1993), concentrant différentiellement le NaCl
jusqu'à la création de saumures. Ces fluides riches en NaCl seront alors piégés par les
minéraux éclogitiques. La
concentration en NaCl des
fluides piégés dans les
inclusions fluides dépend du
mode d'accrétion des unités
métamorphiques le long du
plan de subduction validant
l'existence du
fonctionnement simultané
de deux prismes. L'un
superficiel d'échelle crustal (Schistes lustrés du Queyras) baigné par des fluides
essentiellement marins peu salins (3,5% wt% NaCl), et un autre plus profond d'échelle
mantellique (Monviso) associé à des fluides plus salins où la concentration en NaCl est
exclusivement contrôlée par la déshydratation de la croûte océanique à la transition schistes
bleus / éclogite.
Quelque soit l'origine des fluides, l'analyse des inclusions fluides dans des structures schistes
verts des Schistes lustrés du Queyras et du Monviso révèle la présence de fluides aux teneurs
en NaCl identiques et proches de celles de l’eau de mer, indiquant une éventuelle source
commune
aux deux domaines lors de l’exhumation dans les conditions du faciès des schistes verts. Par
contre,  dans le massif du Monviso, il subsite des inclusions fluides aux teneurs proches des
constitution du prisme
superficiel associé à des



















Figure.4-39-Représentation schématique du slab permettant d'expliquer
les différentes sources de fluides piégés dans les inclusions fluides (modifié
d'après Giaramita et Sorensen, 1994). La ligne en pointillée représente la
limite de la transition zoisite-lawsonite dans le faciès des schistes bleus.
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fluides syn-éclogitiques indiquant une remobilisation de ces fluides au cours de l’exhumation.
Les inclusions fluides aux teneurs en NaCl intermédiaires sont alors interprétées comme le
résultat d’un mélange entre les deux sources de fluides.
4-4-Quantification P-T des structures générées à la transition ductile / fragile.
Ce paragraphe présente le calage en pression et température des différentes structures générées
à la transition ductile / fragile par l'utilisation des isochores couplée à l'analyse des chlorites.
Cette étude a été réalisée à partir des inclusions fluides provenant des unités schistes bleus du
Queyras et plus particulièrement du Vallon Giarus (VG05), de Caramatran (CA18 et CA20)
ainsi que du Col Vieux (CV12 et CV16). Ces trois sites appartiennent aux unités
tectonométamorphiques 3 et 4 définies dans le chapitre 2.
Pour ce faire, nous avons dans un premier temps, discriminé différentes populations
d'inclusions fluides par rapport aux différentes générations de structures. Les structures
précoces à la transition ductile / fragile correspondent à des fentes interboudins non cisaillées.
Le fait qu'elles ne soient pas cisaillées garanti la non remobilisation des fluides
postérieurement à leur formation c'est à des dire le non rééquilibrage des inclusions dans des
conditions P-T plus faibles suite à l'ouverture du système. Les structures les plus tardives
correspondent à des fentes interboudins affectées par des failles normales injectées.
4-4-1-Structures précoces.
Les inclusions fluides provenant des structures précoces, c'est à dire des fentes de boudinage
non cisaillées, définissent dans un diagramme Th en fonction de Tm ice un champ très
restreint (fig.4-40). En effet toutes les inclusions et quelque soit l'affleurement (CV12, CV16
et VG05), ont des températures d'homogénéisation qui varient de 126 à 191°C avec une
moyenne à 150°C, tandis que les températures de fusion de la glace varient de 0 à -5°C avec
une moyenne à -2.10°C. Les isochores ont été calculées selon les équations de Zhang et Franz
(1987), pour des valeurs Th(130)-Tm(0) et Th(90)-Tm(-5) correspondant aux deux isochores
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Figure.4-40-Diagramme Th en fonction de Tm ice des
inclusions fluides provenant de fentes interboudins non
cisaillées. Elles appartiennent à une même population
permettant d'obtenir 2 isochores limites obtenues par
l'utilisation du logiciel FLINCOR (Brown, 1989).
 
Figure.4-41-Diagramme Th en fonction de Tm ice des inclusions
fluides provenant de failles normales injectées. Deux populations
d'inclusions sont  distinguées. Une population correspond à des IF
non remobilisées, et la seconde à des inclusions reéquilibrées lors
du fonctionnement des failles normales. Deux isochores limites peu-
vent être obtenues associées au fonctionnement des failles injectée
par l'utilisation du logiciel FLINCOR (Brown, 1989).
 
Zhang & Franz (1987) 
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4-4-2-Structures tardives.
Les inclusions fluides provenant des plans de faille injectés recoupant les fentes de boudinage,
couvrent dans un diagramme Th en fonction de Tm ice (fig.4-41) un champ large. Plusieurs
populations d'inclusions fluides ont été précédement distinguées. La première est similaire à la
population d'inclusions fluides observée pour les structures précoces. Les températures
d'homogénéisation se regroupent autour de 150°C pour des températures de fusion de la glace
entre -2 et -0.5°C. Cette famille d'inclusion est interprétée comme des inclusions "primaires"
piégées dans les minéraux syn-schistes verts lors du boudinage. Une deuxième population
d'inclusion est différenciée qui se caractérise par des températures d'homogénéisation plus
élevées entre 200 et 300°C (fig.4-41) mais avec des températures de fusion de la glace très
homogènes entre -0.5 et -2°C. Les variations des Th vers de hautes températures sont
interprétées comme un rééquilibrage des fluides lors du retour dans les conditions de sub-
surface. En effet les failles normales drainent et remobilisent une partie des fluides donc des
inclusions. Contrairement aux fentes non cisaillées, les failles normales injectées fonctionnent
comme un système ouvert qui piège au cours du temps des fluides qui se rééquilibrent. Les
inclusions au Th proche de 150°C correspondent à l'initiation des fentes interboudins. Ces
dernières une fois cisaillées, renferment des minéraux nouvellement formés piégeant des
fluides aux Th plus élévés de l’ordre de 200-250°C jusqu'à 300°C.
Pour caler dans un champ pression-température le fonctionnement des failles normales
injectées, nous avons calculé avec l'équation de Zhang et Franz (1987) les isochores Th(200)-
Tm(-0.5) et Th(250)-Tm(-2) qui couvrent le début du fonctionnement des structures fragiles
extensives.
4-4-3-Estimation des conditions P-T.
L'ensemble des données sur les inclusions fluides nous a permis d'obtenir les isochores
"limites" de deux grandes populations d'inclusions fluides correspondant aux fonctionnement
des différentes générations de structures. Cependant l'utilisation de ces isochores ne nous
permet pas de contraindre un domaine P-T, il faut pour cela utiliser un géothermomètre ou
géobaromètre indépendant. Pour cela nous avons testé un géothermomètre basé sur les
variations de composition des chlorites, qui sont nombreuses dans toutes les fentes étudiées,








































































Figure.4-43-Couplage des données Al IV sur les chlorites et les différentes familles d'isochores.
A-Estimation des conditions P-T de formation des fentes interboudins non cisaillées.
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de la température selon l'équation T°C=-61.9229+321.977*(AlIV). Les analyses microsonde
des chlorites sont présentées en annexe III.
Pour les fentes interboudins (CV12-16 et VG05), les teneurs en Al IV des chlorites conduisent
à des températures entre 340 et 380°C (fig.4-42).
Par contre pour les chlorites associées aux failles injectées (CA18 et CA20), les teneurs en Al
IV conduisent à une gamme de température plus faible entre 290 et 325°C (fig.4-42).
Le couplage des données Al IV sur les chlorites et les différentes familles d'isochores permet
de fixer un intervalle de pression de 2.5 à 5.1 kb pour l'ouverture des fentes interboudins
(fig.4-43A) et une gamme de pression de 0.5 à 2.1 kb pour le fonctionnement des failles
normales injectées (fig.4-43B). Ainsi ces nouvelles quantifications P-T permettent de préciser
d’une part les conditions de formation des structures tardives syn-schistes verts et d’autre part
de préciser la fin des trajets d’exhumation des unités de l’Est Queyras (unités 3 et 4 définies
dans le chapitre 2). L’ouverture des fentes se fait dans un champ P-T de 360±20°C et de
3.5±1.5kb, tandis que les failles normales s’initient dans des conditions plus faibles de
310±20°C et de 1.3±1.0kb (fig.4-44). Les différentes générations de structures (boudinage et
cisaillement puis failles normales) peuvent être calées temporellement par l’utilisation des
datations par traces de fission obtenues sur zircon et présentés dans le chapitre 3. En effet les
températures maximales d’enregistrement du chronomètre traces de fission sur zircon (borne
supérieure de la ZRP) sont proches de 330°C (Yamada et al., 1995; Tagami et al., 1996;
Tagami et Shimada, 1996) c’est à dire dans la gamme de température estimée pour la
formation des failles normales. Ainsi les âges traces de fission sur zircon obtenus pour les
unités de l’Est Queyras (vers 24 Ma) peuvent être considérés comme les âges de l’initiation de
la fracturation extensive dans le Queyras. La combinaison de ces datations rétromorphiques
avec les datations K-Ar pour les stades de haute-pression (Takeshita et al., 1994), vers 50Ma
pour ces mêmes unités, permet d’estimer des vitesses d’exhumation de l’ordre de 1.3 mm/an
(fig.4-44). Le basculement des Schistes lustrés débute antérieurement à 24 Ma puisqu’il est
enregistré par des structures ductiles. La fin du trajet d’exhumation se caractérise, pour les
deux unités du Queyras considérées, par des vitesses de remontée faibles inférieures au
mm/an. Ces derniers stades d’exhumation associés à de fortes températures  (T>300°C) et à
des pressions de l’ordre du kilobar ne peuvent être interprétés en terme de paléogradient
géothermique (transfert de chaleur en conduction) mais sont la marque d’un transfert
convectif assuré par la circulation tardive de fluides dans tout l’édifice des Schistes lustrés, en
3
4 -Unités à zoisite-jadéite-glaucophane
-Unités à lawsonite-albite-glaucophane
I -Extension ductile (boudinage et cisaillement)
II -Extension cassante




















































Figure.4-44-Trajet P-T pour les unités 3 et 4 des Schistes lustrés du Queyras et des différentes
structures associées. Les limites de faciès ont été définis par Spear (1993), les différentes droites de
réaction sont similaires à celles présentées sur la  figure.2-22.
La fin des trajets d'exhumation peut être précisé par l'utilisation des données inclusions fluides
couplées aux données géochronologiques.
I-correspond à l'extension ductile  avec la formation de structures de boudinage et de cisaillements
associés. II-correspond à l'extension cassante généralisée (formation de failles normales injectées).
Les données géochronologiques (chapitre 3) permettent d'estimer une vitesse d'exhumation inférieure
à 1,3mm/an pour les unités 2 et 3 des Schistes lustrés.
A-Géométrie anté-basculement, le pendage initial de la foliation est vers l'Est, les structures
plicatives montrent une cinématique à vergence vers l'Ouest compatible avec le chevauchement des
Schistes lustrés sur la marge européenne.
B-Initiation du raccourcissement vertical et formation des structures de boudinage à la transition
ductile / fragile (I).
C-Le raccourcissement vertical permet progressivement le basculement des unités des Schistes
lustrés du Queyras.
D-Le basculement permet de positionner la foliation principale à vergence vers l'Ouest, tandis que les
structures précoces ont des jeux apparents inverses. 
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accord avec l’injection de fluides dans les failles normales précoces. Le système de failles
normale doit être alors considéré comme un système ouvert avec reéquilibrage des inclusions
fluides au cours du temps.
III-Conclusions générales.
Au terme de notre analyse structurale, les points suivants méritent d’être retenus:
1-Il existe un fort contraste structural entre les unités schistes bleus et les unités éclogitiques
cohérants avec les différences pétrologiques et géochronologiques déjà observées. La limite
entre ces deux domaines est donc un contact structural majeur à l’échelle de la zone
piémontaise et des Alpes occidentales.
-Pour les unités éclogitiques, le régime de déformation précoce est à forte composante
cisaillante N-S, évoluant lors de l'exhumation vers un fort raccourcissement vertical dans les
conditions du faciès des schistes bleus. Par contre les structures contemporaines du faciès des
schistes verts sont l’expression d’une tectonique extensive. De plus il existe une bonne
cohérence entre la géométrie des structures et leur interprétation cinématique. En effet
l'extension multidirectionnelle, localement cisaillante, associée à un fort raccourcissement
vertical reflète l'exhumation à vergence Ouest par dénudation tectonique de l'ensemble du
massif. L’exhumation est donc, pour sa partie finale, controlée par une tectonique extensive
qui débute en conditions ductiles et se poursuit en conditions fragiles.
-Pour les unités schistes bleus du Queyras, le régime de déformation précoce est à forte
composante coaxiale avec un fort raccoucissement vertical évoluant au cours de l'exhumation
vers un régime cisaillant dominant dans les conditions du faciès des schistes verts. Les
structures contemporaines du faciès des schistes verts ont été basculées de plusieurs dizaines
de degrés. Leur géométrie initiale correspond alors à un plan de foliation penté de quelques
degrés vers l'Est soumis à un fort raccoucissement vertical qui permet de générer des
structures de double boudinage parfois asymétriques. Ce pendage initial vers l'Est, conduit à
réinterpréter la cinématique précoce d'exhumation en terme de chevauchement des unités
schistes bleus vers l'Ouest, sur la marge européenne. Les valeurs du basculement vers l'Ouest,
selon un axe N150-N170, varient d'un secteur à l'autre entre 39 et 60°. Le basculement au
cours du temps s'accompagne par le développement de failles normales conjuguées qui seront
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progressivement basculées. Seules les failles normales fragiles les plus tardives n’ont pas été
basculées.
2-L'analyse de la composition des fluides contemporains de la déformation syn-schistes verts,
piégés dans les inclusions fluides, montre qu'ils correspondent à des fluides systématiquement
biphasés NaCl-H2O. Cependant il existe des différences importantes dans les teneurs en NaCl
entre les unités schistes bleus du Queyras et les unités éclogitiques du Monviso:
-Dans le Queyras, les fluides ont des teneurs en NaCl homogènes avec une moyenne à
3.24 wt% NaCl. Cette teneur moyenne est similaire d'une part à celle de l'eau de mer (3.5
wt%), et d'autre part aux teneurs observées dans des contextes géodynamiques de paléo-
prismes d'accrétion tectonique comme le Franscican complex (Californie, USA) ou le
complexe de Samana (République Dominicaine).
-Dans le massif éclogitique du Monviso, deux populations de fluides coexistent, l’une
à la teneur en NaCl proche de l'eau de mer, l’autre avec des teneurs en NaCl beaucoup plus
élevées entre 12 et 17 wt%. Cette deuxième population de fluides est interprétée comme la
remobilisation des fluides syn-éclogitiques au cours de l'exhumation du massif.
3-L’étude détaillée des inclusions fluides démontre que les structures à la transition ductile /
fragile s’initient dans des conditions P-T de 360±20°C et pour des pressions de 3.5±1.5 kb,
tandis que la fracturation extensive débute dans des conditions de plus faibles températures
(310±20°C) à des niveaux structuraux plus superficiels (P≈1.3±1.0kb).
4-Les différentes générations de structures extensives sont calées temporellement par
l'utilisation des datations traces de fission sur zircon et sur apatite.
-Dans les unités schistes bleus, l’extension fragile (T≈310±20°C) débute vers 24 Ma,
postérieurement à l’initiation du basculement, qui est donc antérieur à 24Ma.
-Dans les unités éclogitiques, l’extension fragile est plus tardive (âges TF sur zircon ≈
20 Ma) et ne s’accompagne d’aucun basculement.
-Les âges traces de fission sur apatite (≈ 10 Ma) montrent que l’extension, dans
l’ensemble de la zone Piémontaise, pour les derniers stades d’exhumation fonctionne alors
que la faisceau de faille de la Haute Durance  est déjà actif.
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Ainsi le régime en extension dans la zone piémontaise des Alpes occidentales est précoce (24
Ma minimum), il s’initie alors que la chaîne est en raccourcissement global, synchrone du
fonctionnement des grandes structures chevauchantes et de l’écaillage crustal de la croûte
européenne. L’extension n’est donc clairement pas liée à des processus post orogéniques de
type "collapse gravitaire" mais correspond à de l’extension syn-convergence durant la
collision continentale.
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LE CHAMP DE DEFORMATION ACTUEL ET SES RELATIONS
AVEC LA GEOMETRIE CRUSTALE.
Introduction.
L’interprétation des données pétrologiques, géochronologiques et tectoniques présentées dans
les chapitres précédents nécessite de bien connaître le champ de déformation actuel et la
géométrie à l’échelle crustale des Alpes occidentales. Le programme GéoFrance 3D Alpes a
permis de préciser les relations entre le régime de la déformation actuelle et les principales
structures alpines (Tardy et al., 1999). Dans ce chapitre nous présentons les résultats de notre
analyse des structures fragiles les plus récentes reconnues dans la zone d’étude, en les
resituant par rapport aux principaux résultats obtenus en géophysique (Verdun et al., 1999;
Paul et al., 1999) et géodésie (Calais et al., 1999) dans le cadre GéoFrance 3D Alpes. La
combinaison des données géologiques, géophysiques et géodésiques nous permettra de
proposer une coupe d’échelle crustale qui servira de référence pour l’interprétation de
l’évolution géodynamique de la zone étudiée.
I-Le champ de déformation fragile récent à actuel dans la zone d’étude.
1-TELEDETECTION SATELLITAIRE.
Un des interêts majeur des images satellitaires, est qu'elles permettent d'analyser la structure
générale d'une zone sur une vaste surperficie (plusieurs dizianes de kilomètres). Cette
approche à petite échelle permet alors de replacer la zone d'étude dans un cadre tectonique
beaucoup plus large. Nous avons utilisé pour cela une portion de l'image Spot panchromatique
de la région de Briançon (52260 a) acquis dans le cadre du programme GéoFrance3D-Alpes.
L'image Spot globale a bénéficié d'un traitement permettant de redresser l'image vers le Nord
(ortho-image), la portion d'image utilisée est présentée sur la figure 5-1. Elle couvre un vaste
domaine qui s'étend du Nord vers le Sud depuis la vallée de la Dora Riparia au Nord jusqu'au
Valle Maira au Sud. En direction Est-Ouest, l'image couvre l'ensemble de la Piémontaise des
Schistes lustrés du Queyras et du Viso ainsi que la partie orientale du Briançonnais.
Nous avons, sur cette image, replacé les grands domaines géologiques en distinguant la zone
Briançonnaise, les zones Piémontaises avec les différentes masses ophiolitiques (Schistes
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Figure.5-1-Extrait de l’image Spot (52260 a) panchromatique de la rgion de Brianon. L’image est
remise au Nord (ortho-image), permettant une analyse de la zone d’tude dans un cadre tectonique plus
large. L’image interprte est prsente sur la figure.5-2. Les principales villes ainsi que la frontire avec
l’Italie sont indiques. 
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Figure.5-2-Interprtation structurale de l’image spot, qui permet de distinguer trois directions prfrentie-
lles d’orientation de linaments N35, N60 et N160. Les limites des diffrents domaines lithostructuraux
sont indiqus. les linaments N160 et N35 sont le plus souvent dcals par les linaments d’orientation
N160 et N35. 
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lustrés, Viso et les unités du Piémontais de marge), ainsi que le massif de Dora Maira et la
bande d'Acceglio (fig.5-2). L'interprétation structurale de l'image Spot, nous conduit à
distinguer trois directions préferentielles d'orientation de linéaments N35, N60 et N160. Plus
particulièrement dans la zone des Schistes lustrés du Queyras et du Monviso, ces trois familles
de pseudo-structures sont bien représentées. Les linéaments de direction N60 sont le plus
souvent décalés par les linéaments N160 et N35. Ces derniers sont parfois très développés et
se regroupent en un faisceau bien marqué, localisé dans les Schistes lustrés au niveau de la
terminaison Nord du Monviso. Ce faisceau s'élargit progressivement vers le Sud, avec des
directions de linéaments qui s'orientent en N40 à N50.
Les directions N160 sont développées dans la zone Briançonnaise et correspondent à des
directions de structures appartenant au faisceau de faille de la Haute Durance (Tricart et al.,
1996; Sue et Tricart, 1999). A ce sujet, Sue (1998) montre clairement que cette fracturation
dans la zone Briançonnaise, et peut être dans une partie de la zone des Schistes lustrés du
Queyras, correspond à une déformation cassante tardi-alpine (post-nappe et post-schistosité)
qui s'est poursuivie jusque dans des périodes récentes (post-Würm). Cette déformation
cassante dans la zone Briançonnaise est accomodée par un réseau de faille formé de deux
familles principales:
-De grandes failles longitudinales de direction N160 à N130 de plusieurs dizaines de
kilomètres d'extension.
-Des failles de direction N40 à N90 transverses à l'arc alpin et d'extension plus
restreintes. Ces deux familles de structures sont cogénétiques et semblent avoir fonctionné de
façon synchrone jusque dans des périodes très récentes.
L'analyse cinématique du réseau de faille mené par Sue (1998) montre que ces deux familles
de structures, longitudinales et transverses, ont joué initialement en faille normale, dont le jeu
a été progressivement modifié par des composantes décrochantes importantes. Cette dernière
composante correspond à des mouvements dextres le long des failles longitudinales (N160-
N130) et senestres le long des failles transverses (N40-N90).
Ainsi la transposition des linéaments, observés à partir de l’image Spot, en terme
d’interprétation structurale se fait aisément pour la zone Briançonnaise, puisque qu’ils sont
cohérents en localisation et direction avec des structures reconnues à l’affleurement (Sue,
1998). Par contre pour réaliser la même démarche dans la zone dans Piémontaise nous devons
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changer d’échelle d’observation en utilisant les données issues de l’analyse microstructurale
de terrain et les interprétations structurales issues des photographies aériennes.
2-APPORTS DES PHOTOS AERIENNES ET DES DONNEES DE TERRAIN.
L'analyse des photographies aériennes couplées aux données issues de l'analyse
microstructurales nous permet de tester la signification structurale des trois directions de
linéaments reconnues (N35, N60 et N160) à l’aide de l’image SPOT (fig.5-2). Nous avons
travaillé plus particulièrement dans le secteur clef du Col Vieux (fig.5-3-A et B), localisé dans
les zones de l'Est Queyras, où l’on observe clairement l'existence de deux directions de failles
normales conjuguées. Ces deux familles de structures extensives ont des directions N50-60 et
N150-160, identiques aux linéaments observés sur l'image Spot (fig.5-3-A). Cependant, la
composante en décrochement mis en évidence sur l'image satellitaire, n'est que peu visible sur
la photographie aérienne et n'apparait pas ou de façon très locale à l'affleurement. Pour
expliquer cette faible expression de la fracturation décrochante au niveau de l'affleurement
nous pouvons invoquer une focalisation du jeu décrochant le long de structures majeures se
répartissant en faisceau qui guide et accomode les mouvements décrochants. Dans cette
hypothèse, la dimension importante ce ces structures (pluri-kilométrique) se prête peu ou pas à
une analyse microstructurale fine de terrain. Cette composante décrochante a été cependant
observée dans d'autres secteurs de façon locale, indiquant des jeux parfois complexes sur un
même miroir de faille ou plan strié (chapitre 4). De plus, ces directions structurales
transtensives sont cohérentes avec les directions de fracturation obtenues par Lazarre et al.
(1994) sur plusieurs sites dans les Schistes lustrés du Queyras. Il existe donc une très bonne
cohérence entre le champ de déformation déduit par l'imagerie satellitaire et les données
fournies à plus grande échelle par l'analyse des photographies aériennes et les données de
terrain (fig.5-3-A et B).
Ainsi l'interprétation structurale de l'image satellitaire Spot combinée aux données
microstructurales existantes dans les zones Briançonnaise et Piémontaise, nous permet
d'obtenir l’image du champ de déformation fragile tardi-alpine développé dans ces deux
domaines (fig.5-4). Il correspond à la succession de deux régimes tectoniques.
-Le premier précoce correspondant au fonctionnement de failles normales conjuguées
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Figure.5-3-I n t e r p r  t a t i o n s  s t r u c t u r a l e s  d a n s  l e  s e c t e u r  d u  c o l  V i e u x  q u i  s e  l o c a l i s e  d a n s  l e s  S c h i s t e s  l u s t r  s  d e  l ' E s t  Q u e y r a s .
A - C o m p a r a i s o n  d e s  d o n n  e s  s t r u c t u r a l e s  o b t e n u e s  p a r  l ' u t i l i s a t i o n  d e s  p h o t o g r a p h i e s  a  r i e n n e s ,  d e s  d o n n  e s  d e  t e r r a i n ,  e t  d e
l ' i n t e r p r  t a t i o n  d e  l ' i m a g e  S p o t .  L e s  i n t e r p r  t a t i o n s  s t r u c t u r a l e s  s o n t  c o h  r e n t e s  p o u r  l e s  t r o i s   c h e l l e s  d ' o b s e r v a t i o n .  B - S u r
l e  t e r r a i n ,  l a  f r a c t u r a t i o n  d a n s  l e s  S c h i s t e s  l u s t r  s  c o r r e s p o n d  a u  f o n c t i o n n e m e n t  d e  f a i l l e s  n o r m a l e s  c o n j u g u  e s .  
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lustrés du Queyras, ce régime de déformation semble être en continuité avec le régime observé
à la transition ductile / fragile (chapitre 4).
-Le second correspond au développement d'un régime fortement décrochant, senestre
le long des structures d'orientation N20-50 et dextre le long des structures d'orientation N160.
Bien que les décrochements semblent postérieurs aux mouvements normaux (critères de
recoupement), il n'est pas exclu que les fonctionnements normaux et décrochants des deux
familles de failles soient étroitement liés et donc en partie synchrones, à l'image de ce que
propose Sue (1998) pour la zone Briançonnaise.
II-Le champ de déformation actuel des Alpes occidentales.
Le champ de déformation actuel des Alpes occidentales, peut être obtenu par compilation de
l'ensemble des données géologiques (analyses structurales et cinématiques); géodésiques
(mesures GPS) et géophysiques (calcul des solutions focales et données paléomagnétiques).
Ainsi, à l'échelle crustale le champ de déformation actuel (fig.5-5) se révèle être fortement
partionné avec:
-Un fort raccourcissement observé dans le Jura et dans les domaines externes des
Alpes du Sud (nappe de Digne, arc de Castellane et zone de Nice) (Ménard et Thouvenot,
1984; Ménard et al., 1991; Homberg et al., 1994; Pavoni et al., 1997; Ferhat et al., 1998;
Champion et al., 2000).
-Une composante décrochante dextre localisée entre les massifs cristallins externes et
les chainons subalpins (Ménard, 1988; Vialon et al., 1989; Crouzet et al., 1996; Martinod et
al., 1996; Jouanne et al., 1998).
-Un système décrochant dextre le long du front pennique et de la limite entre le
Briançonnais et la zone Piémontaise. Les récentes données paléogéographiques provenant de
l'analyse des nappes sédimentaires de la couverture Briançonnaise, démontrent que le système
décrochant localisé entre la zone externe et les zones internes des Alpes occidentales est actif
depuis l'Oligocène. Ce jeu décrochant est la conséquence de translations et de rotations anti-
horaires de plus de 45° des zones internes par rapport à l'Europe supposée stable (Lacassin,
1989; Vialon et al., 1989; Thomas et al., 1999).
-Une extension fragile généralisée à l'ensemble des zones internes. (Ballèvre et al.,
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Figure.5-4-Image du champ de dformation fragile tardi-alpin dans les zones internes des Alpes
occidentales.
Il est interprt comme la succession de deux champs de dformation superposs, le premier cor-
respond au fonctionnement de failles normales conjugues d’orientation N160 et N60 matriali-
sant une extension multidirectionnelle, le second correspond  un rgime dcrochant senestre le
long des structures N20-50 et dextre le long des structures N160. 
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Briançonnais, des failles normales se développent parallèlement et transerversalement à l'arc
alpin. Ces structures correspondent, à l'échelle régionale, à l'expression d'une extension
multidirectionelle avec une direction d'extension dominante grossièrement orientée en Est-
Ouest. Ce régime extensif a été largement documenté par les travaux de C.Sue (1998), qui l'a
caractérisé en développant une approche pluri-disciplinaire englobant des observations de
terrain, des analyses d'image satellitaire, des études sismotectoniques et l'utilisation des levés
géodésiques. De plus ce régime extensif dominant dans la zone Briançonnaise s'accompagne
et / ou se poursuit par un important régime décrochant comme l'atteste le fonctionnement
actuel du réseau de faille de la Haute Durance. L'extension fragile est principalement confinée
à la zone Briançonnaise qui représente le bloc supérieur du front pennique, suggérant alors
que ce chevauchement principal fonctionne à l'heure actuelle comme une grande faille de
détachement (Tricart et al., 1996; Sue et al., 1999; Tricart et al., soumis). Nos données traces
de fission sur apatites obtenues sur des systèmes hydrothermaux liés au fonctionnement de la
faille de la Durance (chapitre 3) indiquent que la tectonique extensive est active depuis au
moins 10Ma. Dans la zone Piémontaise l'extension fragile multidirectionnelle s'accompagne
également d'un régime décrochant plus ou moins important (Bistacchi et al., 2000). Cette
extension est largement exprimée aussi bien dans les domaines éclogitiques que schistes
bleus, où localement elle se surrimpose à des failles normales ductiles syn-schistes verts
comme dans le massif du Monviso (Ballèvre et al., 1990; Schwartz et al., 2000).
-Un important raccoucissement de direction NE-SW dans la plaine du Pô mais
également dans la partie Sud du massif de Dora Maira (Tapponier, 1977; Panza et Mueller,
1979; Tardy et al., 1990; Ritz, 1991; Schmid et al., 1996; Solarino et al., 1997; Spallarossa et
al., 1998). Cette direction de raccourcissement contraste avec les directions de compression
NW-SE observées dans le massif de l'Argentera et dans le bassin Ligure.
-Enfin il faut souligner que les mesures GPS en continu (Martinod et al., 1996; Ferhat
et al., 1998; Jouanne et al., 1998; Calais et al., 1999, Sue et al., 2000), à travers les Alpes
occidentales, montrent que les vitesses relatives de convergence de l'Afrique par rapport à
l'Europe stable n'excèdent pas 3mm/an. Ces données, confrontées à l'estimation ponctuelle
d'un taux de déformation élevé observée dans les Alpes occidentales suggèrent l'intervention
de forces autres que celles induites strictement par le mouvement des plaques. Ces forces


































Figure.5-5-Champ de déformation actuel des Alpes occidentales obtenu par compilation
de l'ensemble des données géologiques, géodésiques et géophysiques issues du programme
GéoFrance 3D Alpes. Ce champ de déformation se révèle être fortement partionné avec des
zones en raccourcissement (Digne, Castellane) à l'avant du front pennique dans les zones
externes et dans le domaine sudalpin, limitant ainsi les zones internes qui sont soumises à
un régime transtensif généralisé. 
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III-Sismicité et géométrie d’échelle crustale.
1-SISMICITE.
Les zones internes des Alpes occidentales montrent une sismicité importante en relation avec
la déformation active décrite précédement. Cette sismicité a été caractérisée depuis la fin des
années soixante dix par l'intermédiaire du développement de la sismicité instrumentale et plus
particulièrement sous l'impulsion des données issues du réseau SISMALP, dès le début des
années quatre vingt dix, et du réseau permanent de l'Institut de Géophysique de Gênes (IGG).
L'ensemble des stations de ces deux réseaux est suffisament dense sur l'ensemble des Alpes
occidentales pour permettre une localisation précise des épicentres avec des incertitudes
horizontales et verticales de l'ordre du kilomètre et des solutions focales faibles.
La figure 5-6 présente la répartition des stations à travers les Alpes occidentales et la
localisation en profondeurs de l'ensemble des séismes enregistrés durant la campagne
d'acquisition GéoFrance3D de 1996-1997. Cette carte de sismicité (fig.5-6) montre clairement
que la plupart des séismes se localisent le long de trois "arcs sismiques" principaux (Rothé,
1941; Ménard et Thouvenot, 1984; Thouvenot et al., 1990; Thouvenot, 1996), correspondant
d'Ouest en Est à l'arc Briançonnais, Piémontais et Padan.
-L'arc briançonnais correspond à une importante sismicité superficielle avec des
séismes localisés entre 2 et 10 kilomètres de profondeur, à l'Est du front pennique, au sein de
la zone Briançonnaise. Les solutions focales calculées par C.Sue (1998) sur l'ensemble de l'arc
sismique correspondent à des jeux normaux à composante décrochante dextre. L'analyse du
régime sismotectonique de l'arc briançonnais suggère que cette activité sismique est
directement liée au réseau de failles tardives de la Durance mais également au faisceau de
faille Est-Briançonnais qui marque le contact entre la zone Briançonnaise et Piémontaise.
L'arc sismique Briançonnais suit parallèlement la trace crustale de front pennique, indiquant
une relation directe entre le jeu du réseau de faille superficiel et celui en profondeur du front
pennique. Le régime sismotectonique correspond alors au rejeu du front pennique plus en
pronfondeur.
-L'arc Piémontais montre un approfondissement des foyers des séimes entre 5 et 20
kilomètres de profondeur. Les épicentres définissent un arc d'orientation Nord-Sud qui dans sa
partie Sud vient se greffer à l'arc Briançonnais. Dans cette partie, au Nord de l'Argentera, les
deux arcs sismiques semblent se bloquer contre le front pennique, ou tout du moins contre le
flanc Nord du massif cistallin externe de l'Argentera. Les solutions focales calculées par
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Figure.5-6-Carte de sismicité des Alpes occidentales.
Les épicentres sont localisés en fonction de leur profondeur, le trait rouge indique la localisation de la coupe
présenté sur la figure.5-7. Les étoiles noires indiquent la position des balises du réseau Sismalp et du réseau de
l'IGG. Les séimes se localisent le long de trois arc sismiques, dont l'activité s'approfondie d'Ouest en Est. 
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des mécanismes extensifs. Cet arc est particulièrement actif au Sud sur des structures de
surfaces (accident Sud-piémontais) tandis que plus au Nord il montre une activité sismique
plus faible avec des séismes plus profonds et sans relation avec des structures tectoniques
reconnues en surface.
-L'arc sismique padan (fig.5-6), apparait sous la plaine du Pô, à l'Ouest du massif
cristallin interne de Dora Maira. Il correspond à un essaim de sismicité localisé à grande
profondeur, supérieure à 30 kilomètres. L’activité de cet arc s’observe également plus au Sud
sous la forme d’un essaim sismique localisé sous le massif de Dora Maira en relation avec le
fonctionnement de la ligne insubrienne. Contrairement à l'arc sismique Piémontais et
Briançonnais les solutions focales calculées par N.Béthoux (travail en cours) montrent
clairement des mécanismes en compression.
-Enfin, en plus des trois arcs précedement définis, il y a une dernière zone qui
correspond à la sismicité enregistrée dans les zones externes à l'avant du front pennique.
L'activité sismique se révèle être diffuse et superficielle. La plupart des solutions focales
calculées sont en compression, compatibles avec une tectonique en raccourcissement et
chevauchements sous l'impulsion de l'écaillage crustal des massifs cristallins externes (marge
européenne).
L'activité sismique est cohérente avec le champ de déformation actuel observé dans les Alpes
occidentales. En effet, l'extension des zones internes apparaît comme un caractère majeur de
la sismicité de l'ensemble de l'arc alpin occidental où l'ensemble des mécanismes au foyer
déduits sont en extension ou transtension. Cette sismisité est localisée puisqu'elle se répartie le
long d’arcs sismiques. Les seuls mécanismes au foyer en compression se localisent à
l'exterieur des zones internes, soit à l'avant du front pennique dans les zones externes, soit à
l'arrière de la ligne insubrienne sous la plaine du Pô. Cette compression suggère que la
collision alpine est toujours active et s'exprime au front de la chaîne avec une sismicite
superficielle et à l'arrière de la chaîne avec une simicité localisée à grande profondeur (>20
km).
Enfin il faut souligner que les systèmes de failles décrochantes, qui s'observent aussi bien à
l'avant des massifs cristallins externes que dans les arcs Briançonnais et Piémontais, jouent
rôle important dans la déformation des actuelle des Alpes. Les solutions focales déduites par
Sue (1998) sont systématiquement compatibles avec des mouvements dextres le long des
failles parallèles à la direction de l'axe de la chaîne. Ce comportement s'observe plus au Nord
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avec le fonctionnement dextre reconnu sur les failles du Rhône et du Simplon (Maurer et al.,
1997). Cette part importante en décrochement de la déformation, généralisé à tout l'arc alpin,
peut être attribuée au mouvement de rotation anti-horaire du bloc apulien vis à vis de l'Europe
(Ménard, 1988; Anderson et Jackson, 1987; Lacassin, 1989; Vialon et al., 1989; Ritz, 1991),
induisant un champ de déformation en rotation dans la dynamique alpine en raccourcissement.
2-TOMOGRAPHIE CRUSTALE.
2-1-Données et procédures d'inversion.
L'utilisation des données sismiques enregistrées par le résau temporaire lors de la campagne
GéoFrance 3D permet d'obtenir, après selection des 300 meilleurs évènements (fig.5-6), une
tomographie haute résolution d'échelle crustale (30km) sur une superficie de 160x160km2 des
Alpes occidentales (Paul et al., 1999). Cette tomographie est obtenue par inversion des résidus
des temps d'arrivée des vitesses (Vp et Vp/Vs) et des des paramètres épicentraux, en utilisant
la méthode proposée par Thurber (1983) et Eberhart-Phillips (1986). Ces résultats sont
présentés sur la figure.5-7, qui correspond à deux cartes de vitesse des ondes P à 8 et 12
kilomètres de profondeur. De plus une coupe à travers le modèle de vitesse 3D est également
présentée. Il permet de traverser l'ensemble de notre zone d'étude d'Ouest en Est sur une
distance de plus de 120 kilomètres, selon un transect qui débute dans la zone Dauphinoise à la
Bréole (6.31E; 44.47N) et se prolonge vers NE jusqu'à Château-Queyras (6.78E; 44.75N) où il
change de direction pour se terminer au SE dans la plaine du Pô à Fossano (7.72E; 44.56N).
Les épicentres représentés sur le profil correspondent aux épicentres locaux projetés
perpendiculairement à la coupe, leur couleur est dépendante de leur profondeur. Les vitesses
sont représentées suivant un code de couleur conventionnel et les courbes d'isovaleur 6 et 6.5
(en pointillés), 7 et 7.5 (en pointillés) km/s sont tracées sur la coupe.
2-2-Discussion des résultats.
Les principaux résultats déduits de la tomographie sismique (fig.5-7) sont les suivants:
-A l'avant des nappes de flyschs, les vitesses de propagation sismique sont faibles pour
des niveaux structuraux superficiels entre 0.2 et 5 kilomètres. Ces anomalies à faible vitesse
peuvent correspondre à du remplissage sédimentaire de bassin actuellement caché en surface.
-Des vitesses de propagation faibles, entre 5.2 et 5.8 km/s, sont localisées sous la zone
Briançonnaise et sont associées à une intense activité sismique superficielle entre 0.2 et 8
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kilomètres de profondeurs. Ces faibles vitesses sont interprétées comme l'image sismique de
l'empilement de nappes Briançonnaises au dessus du front pennique.
-Une bande à fortes vitesses (>6 km/s) de 5 kilomètres d'épaisseur plongeant à 45
degrés vers l'Ouest, localisée à faible profondeur (0 et 5km) sous la zone Piémontaise à
l'Ouest du massif de Dora Maira. Cette anomalie est interprétée comme la trace en profondeur
des ophiolites du massif du Monviso.
-Une zone à fort gradient de vitesse localisé à 5 kilomètres de profondeur sous les
ophiolites du massif du Monviso. Ce domaine à fort gradient de vitesse est attribué à de forts
contrastes rhéologiques compatibles avec la présence d’écailles crustales bloquées sous les
éclogites du Monviso et au dessus d’une zone à vitesses de propagation sismique élevées (>7
km/s). La limite inférieure de cette anomalie est le siège d’une intense activité sismique
correspondant à l’arc sismique Piémontais.
-L’anomalie de vitesse la plus visible du profil tomographique correspond à importante
zone à forte vitesse (>7km/s) localisée sous le massif de Dora Maira et dont le toit est localisé
à 6 kilomètres de profondeur. Ce domaine est interprété comme la signature sismique d'un
corps mantellique. La forme de ce corps est particulièrement bien visible sur la carte des
vitesses des ondes P à 12 kimomètres de profondeur (fig.5-7). Il s'étend en direction Nord-Sud
sous le massif de Dora Maira et semble rejoindre au Nord l'anomalie du corps d'Ivrée. Plus en
profondeur, entre 15 et 20 kilomètres, l'anomalie à forte vitesse s'atténue permettant d'isoler
un deuxième domaine à forte vitesse sismique (>7km/s) attribué à du matériel mantellique.
Cette zone se prolonge vers l’Est en profondeur pour rejoindre le manteau lithosphérique
apulien. Cependant le prolongement semble être discontinu, en effet le modèle tomographique
semble indiquer l'existence de deux corps mantelliques séparés par une zone à plus faible
vitesse. Cette zone de séparation correspond également à une zone sismiquement active avec
une répartition des séismes le long d'un axe sub-vertical entre 20 et 28 kilomètres de
profondeur. Cet axe sismique se localise à l'aplomb de la ligne insubrienne. Cependant le
découpage de l'anomalie à forte vitesse peut être également interprété comme un artéfact lié à
un sous échantillonnage sismique due à l'hétérogénéité de répartition des séismes qui sont
localisés le long d’un axe sismique. Sur la carte présentant les vitesses des ondes P à 12
kilomètres l'anomalie à forte vitesse semble clairement ne pas se prolonger au Sud au delà du
front pennique.
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IV-Interprétation et discussion: une coupe d'échelle crustale.
L'utilisation combinée des données géologiques, géochronologiques et géophysiques apporte
des contraintes fortes pour la caractérisation d'une coupe crustale à travers la zone d'étude
(fig.5-8-A et B).
1-CONTRAINTES GEOLOGIQUES ET GEOCHRONOLOGIQUES.
Ces contraintes sont représentées sur la carte géologique des Alpes occidentales et les coupes
associées présentées dans le chapitre 1. Ces documents tiennent compte des subdivisions
lithologiques et tectoniques mais également des sautes métamorphiques et géochronologiques.
Une des caractéristiques majeures dans les zones internes des Alpes occidentales est
l'abondance des structures fragiles extensives et décrochantes, quelques fois réactivant des
structures ductiles précoces chevauchantes (fronts pennique et briançonnais) ou des failles
normales (contact Viso / schistes lustrés du Queyras). Dans la zone Piémontaise, les limites
entre les unités tectono-métamorphiques correspondent à des chevauchements, des failles
normales ductiles (conditions du faciès des schistes verts) ou la combinaison des deux,
compatibles alors avec une tectonique extrusive où les failles normales sont localisées au
sommet de l'unité et les failles inverses à la base (zone d’Acceglio par exemple). De plus le
sous-bassement de l'édifice tectonique piémontais (sous les unités à très haute-pression) est
caractérisé par la présence d'écailles crustales dérivées de la marge européenne (Pinerolo-
Sanfront) et métamorphisées à la transition des conditions du faciès des schiste bleus et des
éclogites. Cette disposition impose la présence, en profondeur, d'écailles crustales sur
lesquelles sont disposées les unités à haute-pression et ultra-haute-pression. De plus, les
Schistes lustrés du Queyras ont été basculés au cours du temps vers l’Ouest de plusieurs
dizaines de degrés autour d’un axe suposé horizontal pour aboutir à leur géométrie actuelle.
Cette géométrie correspond à un plan de foliation régulièrement penté de trente degrés en
moyenne vers l'Ouest. La géométrie d’échelle crustale proposée est donc dès lors compatible
avec le poinçonnement vertical et le basculement des Schistes lustrés aux derniers stades
d’exhumation du complexe éclogitique (Viso-Dora Maira).
Les données géochronologiques obtenues dans les zones internes (chapitre 3), démontrent que
la remontée et l'exhumation des roches de haute-pression est diachrone. Il existe en effet un
important diachronisme d'Ouest en Est mais également du haut vers le bas de l'édifice
tectonique, avec les âges les plus jeunes pour les unités les plus orientales, les plus
métamorphiques et les plus basses dans l'édifice de nappes. Ainsi les unités éclogitiques sont
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exhumées plus tardivement que les unités schistes bleus du Queyras. Les limites tectoniques
entre les blocs crustaux rendent ainsi compte des principales discontinuités chronologiques.
2-CONTRAINTES GEOPHYSIQUES.
L’activité de l'arc Briançonnais correspond au fonctionnement superficiel du réseau de failles
de la Durance dont le jeu en profondeur (5 km) est contrôlé par l'inversion du front pennique.
Pour l'arc Piémontais, les séismes les plus profonds (entre 20 et 25 km) sont interprétés
comme la trace sismique du fonctionnement en profondeur de la ligne insubrienne. Les
séismes moins profonds (<10 km) localisés sous le massif du Monviso et sous le massif de
Dora Maira, se disposent le long de limites lithologiques fortes qui sont affectées par une
tectonique extensive importante.
Les données tomographiques montrent clairement d’une part que les ophiolites du Monviso se
prolongent depuis la surface jusqu'à une profondeur de 20 kilomètres sous les Schistes lustrés
et d’autre part imagent la présence d'un coin de manteau froid et rigide d'origine apulienne
sous le massif de Dora Maira. Ce coin mantellique est en position superficielle, son toit est en
effet à moins de 6 kilomètres de profondeur. Ce manteau superficiel semble découplé d’un
manteau plus profond par l’intermédiaire d’un système de failles inverses aveugles sous les
sédiments tertiaires de la plaine du Pô mais dont l’équivalent en surface correspond à la ligne
insubrienne.
La structure profonde, au delà de 30 kilomètres, n'est absolument pas contrainte à cause d'une
absence totale d'activité sismique. La position du Moho est estimée par extrapolation des
données issues du profil Ecors-Crop (Nicolas et al., 1990; Tardy et al., 1990) réalisé plus au
Nord (fig.5-8-A).
En définitive notre modèle de coupe crustale (fig.5-8-B) bénéficie d’importantes contraintes
géologiques et géophysiques sur ses dix premiers kilomètres de profondeur depuis le domaine
Dauphinois jusque sous le massif de Dora Maira. Au niveau de l’arc Padan, l’activité
sismique profonde (20-30km) permet de fournir des contraintes significatives quant à la
géométrie du manteau sous le massif de Dora Maira et de la Plaine du Pô. Par contre, le
modèle n’est pas contraint pour des profondeurs plus importantes, et la localisation du Moho
sous les zones externes en position plus externe, est extrapolée à partir des données issues du
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3-DISCUSSION DU MODELE.
L’interprétation, d'échelle crustale, de la structure récente à actuelle des Alpes occidentales
que nous proposons offre les caractéristiques géométriques principales suivantes:
-L'existence d'une écaille mantellique froide et rigide d'affinité apulienne sous le
massif de Dora Maira en position élevée (toit à 6 km de profondeur). Ce corps mantellique
rigide est découpé et tronqué par un système de failles verticales enraciné à grande profondeur
(40 à 50 km) dont l’expression en surface, correspond à la ligne insubrienne.
-Le manteau apulien agit comme un indenteur qui permet la délamination de la croûte
européenne (butoir mantellique). Il contrôle également les derniers kilomètres de
l’exhumation des roches de haute-pression (ophiolite du Monvo et complexe de Dora Maira).
-L'architecture profonde se caractérise par le sous-placage d'écailles crustales
détachées de la lithosphère européenne. Certaines de ces écailles, comme la zone d'Acceglio,
sont mises en place à la faveur d'extrusions tectoniques au sein des Schistes lustrés.
-Les ophiolites éclogitisées du massif du Monviso, plongent vers l'Ouest à plus de 20
kilomètres de profondeur sous les Schistes lustrés du Queyras.
-La caractérisation d’une tectonique contrastée avec 1)-un arc sismique Briançonnais
correspondant à un réseau de failles normales associées à des failles décrochantes et traduisant
un régime transtensif dominant. 2)-Un arc sismique Piémontais résultant de l'activité de
l'indenteur mantellique avec une localisation des épicentres à la frontière entre le butoir
mantellique et l'édifice d'écailles crustales européennes. 3)-Enfin un arc sismique padan plus
profond s'exprimant par des failles inverses associées à des failles décrochantes qui
accomodent le raccourcissement de la croûte apulienne.
-L'augmentation de l'épaisseur de la lithosphère sous la partie Sud des zones internes
qui est compatible avec l'image d’un "slab" européen actuellement en subduction. La
terminaison de la croûte européenne pourrait alors correspondre à une portion de croûte
partiellement éclogitisée.
4-VALIDATION DU MODELE CRUSTAL PAR L'UTILISATION DES DONNEES GRAVIMETRIQUES.
Les données gravimétriques utilisées sont issues des travaux de Masson et al. (1999) réalisés
dans le cadre du programme GéoFrance 3D. Il s'agit de la carte d'anomalie de Bouguer
couvrant l'ensemble des Alpes occidentales et d'une partie de son avant pays, dessinée en
interpolant l'anomalie sur une grille régulière (0.025°x0.025°) par une technique de krigeage
(fig.5-9).
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Figure.5-8-Coupe crustale interprétative de la partie Sud des Alpes occidentales. La coupe passe par La Bréole-Chateau Queyras-Fossano,
le tracé est indiqué sur la figure.5-6.
A-Contraintes géologiques et géophysiques ayant été utilisé pour concevoir la coupe; avec localisation des principaux séismes (Paul et al., 1999).
B-Coupe crustale, "habillée" lithologiquement, de la partie Sud des Alpes occidentales. Les flèches en noir indiquent la cinématique actuelle, en
rouge la cinématique oligo-miocène.
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Figure.5-9-Carte de l'anomalie de Bouguer des Alpes occidentales et des régions
avoisinantes (d'après Masson et al., 1999).
Cette carte montre une forte anomalie positive sous le massif de Dora Maira en
continuité avec le corps d'Ivrée plus au Nord. Le trait rouge indique le tracé de la
coupe d'échelle crustale présentée sur la figure.5-8.
ANOMALIE DE BOUGUER EN mgal
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Les cartes d'anomalies de Bouguer dans les zones orogéniques montrent généralement des
variations négatives-positives à grande longueur d'onde, avec une forte anomalie négative à
l'aplomb de l'axe de la chaîne (Karner et Watts, 1983). Ces variations de l'anomalie de
Bouguer dans les chaînes de montagne, sont interprétées comme liées à des changements de
densité de la lithosphère suite à des variations d'épaisseur de la croûte au détriment de celle de
manteau.
Les Alpes occidentales n'échappent pas à la régle, la carte d'anomalie de Bouguer (fig.5.9)
montre clairement des fluctuations négatives-positives, avec de fortes valeurs négatives (-150
mgal) sous la zone Briançonnaise. Plus à l'Est, les valeurs deviennent brusquement positives à
plus de +80 mgal, elles se rassemblent le long d'une étroite bande de forme arquée,
d’alongement parallèle à l'axe de la chaîne allant de Cuneo à Locarno et définissant la
légendaire "anomalie d'Ivrée" (Niggli, 1946). La partie la plus orientale présente des valeurs
de nouveau négatives (-120 mgal), et sont interprétées comme la signature gravimétrique du
remplissage sédimentaire des bassins subsidents de la plaine du Pô.
Afin de tester la validiter de notre coupe d'échelle crustale (fig.5-8), nous avons utilisé les
données gravimétriques (fig.5-9). Pour cela, il a été réalisé un profil gravimétrique le long du
tracé de la coupe La Bréole-Chateau Queyras-Fossano. Ce profil d'anomalie de Bouguer
observé a été comparé à un profil théorique d'anomalie, modélisé à partir de notre coupe
crustale. Ce profil théorique a été calculé par F.Masson en utilisant un modéle de répartition
des densités en profondeur, basé sur la géométrie des différentes unités de la coupe crustale
(fig.5-10).
Les valeurs de densité utilisées pour la croûte continentale sont celles classiquement
proposées dans la littérature (Turcotte et Schubert, 1982), avec des densités de 2.40 à 2.60
g/cm3 pour la couverture sédimentaire, de 2.75 g/cm3 pour la croûte supérieure et de 2.80
g/cm3 pour la croûte inférieure. La racine éclogique a été créditée d'une densité de 3.20 g/cm3
supérieure à la valeur du manteau apulien à 3.15 g/cm3 et inférieure à la densité du manteau
lithosphérique européen à 3.30 g/cm3.
Une densité de 2.85 g/cm3 a été utilisée pour les ophiolites du Monviso, valeur plus faible que
la densité du manteau et des éclogites continentales, cette valeur intermédiaire étant justifiée
par le fait que le massif du Monviso est constitué de petits volumes d'éclogites emballés dans
une matrice de serpentinites (Blake et al., 1995, Schwartz et al., 2000).
Le signal gravimétrique d'un tel modèle rend parfaitement compte des anomalies observées.
En effet les deux profils se juxtaposent de façon cohérente (fig.5-10). Les anomalies de
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ALPS - GRAVITY MODELLING
Figure.5-10-Profil gravimétrique calculé d'après un modèle de densité issue de la coupe crustale
La Bréole-Chateau Queyras-Fossano et comparé au signal gravimétrique observé le long du transect. 
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Bouguer négatives à -150 mgal sont liées dans notre modèle à un épaissisement de la croûte
inférieure dont le maximum d'épaisseur se localise à l'aplomb de la zone Briançonnaise (à 40
km sur le profil). La brusque augmentation des valeurs de l'anomalie de Bouguer jusqu'à des
valeurs positives dont le maximum se situe sous le complexe de Dora Maira, est liée dans
notre modèle à une augmentation de la densité en profondeur, cet excès de masse étant assuré
par la présence de l'indenteur mantellique apulien associé à la racine crustale éclogitisée.
Ainsi, notre coupe d'échelle crustale et le modèle de densité associé sont cohérents avec la
signal gravimétrie observé, permettant de valider notre modèle géométrique et de répartition
des masses le long du transect La Bréole-Chateau Queyras-Fossano.
5-MODELES DE COMPENSATION.
Les données d'anomalie de Bouguer permettent de rendre compte de la répartition des masses
en profondeur en s'affranchisant de l'excès de masse lié à la topographie. Pour estimer la
topographie induite par notre modèle de densité (fig.5-10) le long du profil La Bréole-Chateau
Queyras-Fossano, nous avons prolongé le modèle de densité jusqu’à une surface de
compensation de 100 kilomètres de profondeur (fig.5-11), au niveau de laquelle la densité est
homogène le long du profil. Nous avons appliqué, à cette coupe de densité étendue, un modèle
d’Airy où les variations d'altitude sont compensées par des variations latérales de l'épaisseur
d'une couche de densité constante. Cette opération réalisée en tout point de la coupe est
comparée à une colonne de référence, ce qui permet d’obtenir un profil topographique
théorique à l’équilibre avec la répartition des masses en profondeur. Les calculs de
compensation sont réalisés en utilisant plusieurs types de colonnes de référence qui
correspondent à des croûtes de 30 à 35 kilomètres d'épaisseur et de composition variable. Les
différents profils topographiques théoriques obtenus sont comparés au profil topographique
réel le long du transect La Bréole-Chateau Queyras-Fossano. Cependant, il est important de
souligner que la topographie réelle, calée  sur le tracé de la coupe crustale, passe dans la zone
Dauphinoise au niveau du fond de la vallée du Guil. Dans cette configuration la topographie
réelle de la zone Dauphinoise n’est pas représentative de la topographie réelle moyenne qui
est nettement plus élevée, supérieure à 3000 mètres. L'ensemble des résultats est présenté sur
la figure 5-12. Il ressort de cette modélisation, que suivant la colonne de référence choisie, les
profils théoriques ont toujours les mêmes formes mais sont plus ou moins décalés en altitude.
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ALPES - MODELE DE COMPENSATION
Densité
Figure.5-11-Profil de densité utilisé pour le modèle de compensation le long du transect La Bréole-Chateau Queyras-Fossano.
La surface de compensation se fait à 100kilomètres de profondeur dans le manteau.
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-La première famille de modèles, obtenue pour des épaisseurs de colonne de référence
de 30 km, montre des profils théoriques totalement décalés par rapport à la topographie réelle,
où seul trois points sont à l'équilibre le long du transect (point de recoupement), localisés vers
15 kilomètres dans la zone Dauphinoise, à 60 kilomètres au coeur du Queyras et 120
kilomètres dans la plaine du Pô (modèles 1-2-3). Avec de tels modèles l'ensemble des zones
internes sont en déséquilibre, positif au niveau du Viso et de Dora Maira et du Dauphinois
(topographie réelle plus élevée que celle fournie par le modèle) et négative dans le
Briançonnais. Dans ce cas, l’ensemble de la chaîneest en déséquilibre isostatique, ce qui
difficile à envisager.
-Par contre la deuxième famille de modèles, obtenue pour des épaisseurs de croûte de
la colonne de référence entre 32 et 35 km, montre l'existence d'une large zone à l'équilibre
correspondant à la zone Briançonnaise limitée de part et d'autre par des zones en déséquilibre
positif (topographie réelle plus élevée que celle fournie par le modèle) dans la zone
Dauphinoise et dans les unités du Queyras-Viso-Dora Maira. L'équilibre se faisant
progressivement dans la plaine du Pô (modèles 4-5-6-7). Dans cette configuration, les
modèles topographiques peuvent être discutés dans le cadre tectonique actuel. Pour cela, nous
avons choisi de présenter en détails le modèle 4 qui nous semble le plus convaincant vis à vis
des contraintes géologiques disponibles.
Ce modèle repose sur une colonne de référence de 32 kilomètres de croûte continentale
constituée par 2 km de sédiments (densité de 2.40 g/cm3), 20 km de croûte supérieure (densité
de 2.75 g/cm3) et 10 km de croûte inférieure (densité de 2.80 g/cm3). L'anomalie positive sous
l'ensemble de la zone Piémontaise (Viso-Queyras-Dora Maira) indique, si le modèle est
correct, que l'équilibre topographie est réalisé pour une altitude très faible, proche de -2000
mètres sous le massif de Dora Maira. Or la topographie réelle de cette même zone, montre une
altitude moyenne à 500 mètres. Cette observation impose que la zone Piémontaise et plus
particulièrement le massif de Dora Maira, soit maintenue en position topographique élevée par
des forces tectoniques. De la même façon, la zone Dauphinoise présente une altitude plus
élevée que l'altidude prévue par le modèle, cette tendance est d'autant plus accentuée si l'on se
décale de quelques kilomètres plus au Nord où l'altitude du Pelvoux dépasse les 4000 mètres.
Cette observation impose que la zone Dauphinoise soit elle aussi maintenue en position
topographique anormalement haute actuellement. Ceci est en accord avec les dernières
données GPS issues du programme GéoFrance 3D, qui montrent que les massifs cristallins
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Colonne de référence
Figure.5-12-Topographie déduite de la gravimétrie, en utilisant différentes modèles de compensation, comparée à la topographie
mesurée le long du transect La Bréole-Chateau Queyras-Fossano.
Les résulats sont regroupés en deux groupes principaux: A-Modèles présentant des profils théoriques décalés avec le profil mesuré
et ne montrant pas de surface d'équilibre, B-Modèles présentant des profils avec une zone d'équilibre centrée sur la zone Briançon-
naise.
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externes sont en surrection actuellement, avec un déplacement vertical de plus de 3 mm/an
(Calais et al., 1999).
Etant donné que seule la zone Briançonnaise est à l’équilibre topographique, le jeu différentiel
produit par la surrection des massifs cristallins externes impose une tectonique en faille
normale localisée à l’interface entre zone Briançonnaise et zone Dauphinois. Ce qui est en
parfait accord avec les données sismotectoniques discutées précédement pour la zone
Briançonnaise.
Il ressort de cette étude que si notre coupe d’échelle crustale est acceptée, alors cette partie des
Alpes occidentales n’est pas à l’équilibre isostatique. La surrection des massifs cristallins
externes, et donc leur topographie particulièrement élevée (> 4000 mètres), tout comme la
topographie anormalement élevée de la zone Piémontaise interne (massif de Dora Maira en
particulier) impose que les forces aux limites soient supérieures aux forces de volumes. La
position anormalement élevée de ces deux domaines résulte alors du raccourcissement
horizontal lié à la convergence actuelle qui affecte la chaîne alpine avec des vitesses
inférieures au centimètre par an.
6-INTERPRETATIONS GEODYNAMIQUES.
6-1-Butoir mantellique et écaillage profond de la croûte européenne.
Un point important qui ressort de notre modèle est la présence d'un coin de manteau en
position superficielle, à quelques 6 kilomètres de profondeur, localisé sous le massif de Dora
Maira. Sa position à la base du massif de Dora Maira et son prolongement sous la croûte
apulienne sont compatibles avec une origine strictement apulienne pour ce corps mantellique.
Si c’est le cas, ce manteau appartient à une portion de la lithosphère de la marge passive Sud-
Alpine développée lors de l'océanisation liasique. Dans cette conception, ce manteau a été en
position superficielle, entre 15 et 20 kilomètres de profondeur, de manière très précoce, en
tout cas longtemps avant la collision alpine. Ce corps mantellique apulien, froid et rigide, n’a
donc du, pour atteindre sa position actuelle, remonter que d'une dizaine de kilomètres vers la
surface. Le modèle d’échelle crustale que nous proposons est de ce point de vu compatible
avec la récente interprétation du profil ECORS proposé par Roure et al. (1996) où le manteau
apulien joue le rôle de "mantle back-stop".
Tout au long de la subduction océanique, ce coin de manteau n'a pas joué un rôle actif dans les
processus d'enfouissement et d'exhumation des roches éclogitiques. Ce n'est que lorsque la
marge passive européenne va rentrer en subduction, au Tertaire, que le manteau va jouer un
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rôle prépondérant sur la structuration de la chaîne alpine. Le coin de manteau joue comme un
veritable indenteur (fig.5-8-B) qui produit tout au long de la collision continentale un
important écaillage de la marge passive européenne. Parallèlement et progressivement le coin
mantellique remonte le long du paléo-plan de subduction pour atteindre sa position actuelle.
Au cours de cette remontée, il soulève et exhume une partie des écailles crustales européenne
et l'ensemble du complexe éclogitique (Dora Maira-Viso). Il est ainsi responsable de la partie
finale de l'exhumation des éclogites (depuis 20 km jusqu'à la surface). Les données
géophysiques (tomographie crustale) nous ont conduit à proposer le découpage de ce poinçon
mantellique rigide en deux morceaux (fig.5-8-B). Ce découplage est assuré par un système de
failles inverses verticalisées en surface et dont le jeu est en transpression. Ce découpage du
butoir rigide a des conséquences dynamiques importantes. En effet, tandis que la partie
supérieure du coin mantellique poinçonne avec une composante verticale significative, les
unités éclogitiques et les Schistes lustrés sus-jacents, la partie inférieure du butoir va
transférer la compression vers l’avant pays et contrôler, au moins en partie, le
raccourcissement (chevauchements) actuel de la croûte européenne et la surrection des Massif
Cristallins Externes.
6-2-Extension syn-convergence, poinçonnement vertical et exhumations des roches de
haute-pression.
Les données géodésiques (DeMets et al., 1990; Calais et al., 1999; Sue et al., 2000) et
paléomagnétiques (Le Pichon et al., 1988) montrent que les Alpes, sont à l’heure actuelle,
soumises à une compression NW-SE. Une première condition imposée aux limites du système
Alpin est donc un raccourcissement horizontal. Ce raccourcissement horizontal est également
nécessaire au maintien d’une topographie anormalement élevée dans la zone Piémontaise.
L’extension qui affecte les zones internes (fig.5-5) est donc clairement une extension syn-
convergence. Par ailleurs, l’écaillage de la lithosphère européenne par le butoir mantellique va
provoquer un poinçonnement vertical des unités alpines éclogitiques (sur notre coupe,
Monviso et Dora Maira). Comme le bord le plus libre du système considéré est la surface, le
déplacement principal des unités éclogitiques sera vertical, comme cela a déjà été suggéré sur
la transversale du Grand Paradis (Rolland et al., 2000). Dans un tel régime d’extrusion
verticale, l’extension accomode, vers la surface, les déplacements différentiels entre les unités
tectonométamorphiques. L’extension syn-convergence est alors, en partie au moins, la
conséquence d’un poinçonnement vertical généré par le raccourcissement NW / SE enregistré
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à l’échelle des plaques. Dans un tel régime, la quantité de déplacement vertical est faible, et le
développement de failles normales ductiles puis fragiles ne rend compte que très partiellement
(5 à 10 km de déplacements verticaux) de l’exhumation des roches métamorphiques de haute-
pression. La mise en surface finale des éclogites est donc liée au transfert latéral de matière,
correspondant à l’action combinée de l’extension syn-convergence et de l’érosion, qui
accomode le poinçon vertical des unités éclogitiques.
6-3-Partition de la déformation à l’échelle crustale.
La comparaison de la carte du champ de déformation récent à actuel (fig.5-5) et de la coupe
d’échelle crustale (fig.5-8-B) souligne une partition de la déformation. Dans un système
toujours en convergence, la zone Dauphinoise (et plus largement l’ensemble des zones
externes) est soumise à un régime en transpression avec le développement de
chevauchements, de décrochements et la surrection des Massif Cristallins Externes. Un
régime en tranpression affecte également la zone Sud-Alpine. Les zones internes (zone
Briançonnaise et zone Piémontaise) sont alors une vaste zone en transtension entre deux
domaines transpressifs. Les composantes rotationnelles sont surtout localisées dans la zone
Briançonnaise et accomodées par le fonctionnement du réseau de failles de la Durance. Ces
décrochements, reconnus également dans la zone Piémontaise,  sont liés à la rotation anti-
horaire du poinçon mantellique. Dans ce contexte, l’extension multi-directionnelle reconnue
dans la zone Piémontaise reflète probablement à la fois le poinçonnement vertical des unités
éclogitiques par le butoir mantellique (cf.supra), mais aussi en partie la rotation anti-horaire de
celui-ci qui impose une extension des domaines affectés par la virgation.
En définitive on peut souligner que le découpage du butoir mantellique est à l’origine de la
partition de la déformation à l’échelle crustale:
-La partie inférieure du poinçon transfert la compression vers les zones externes de la
chaîne c’est à dire vers l’Ouest.
-La partie supérieure du poinçon impose (1) une extrusion verticale dans les zones
internes et (2) un transfert de la compression vers le domaine Sud-Alpin, c’est à dire vers
l’Est.
-Enfin la composante rotationelle anti-horaire du butoir mantellique est à l’origine des





A l'issue de ce travail plusieurs points méritent d'être soulignés et retenus pour une meilleure
compréhension de l'évolution dynamique de la chaîne alpine.
1-LA ZONE PIEMONTAISE: UN PALEO-COMPLEXE DE SUBDUCTION.
La combinaison des données métamorphiques, géochronologiques, tectoniques et
microthermométriques montre clairement que la zone Piémontaise des Alpes occidentales est
composite, et que des contacts tectoniques majeurs séparent trois types d'ensembles
structuraux:
-L'ophiolite du Chenaillet, qui a échappé au métamorphisme de haute pression et basse
température, ce qui indique qu'elle est toujours restée en position superficielle. Sa mise en
place résulte d'un processus dynamique d'obduction. Nos données traces de fission montrent
que le Chenaillet repose sur la marge européenne au moins depuis 60 Ma.
-Les Schistes lustrés du Queyras, à forte composante sédimentaire et détritisme
océanique, qui présentent des chemins "pression-température" diversifiés mais compatibles
avec une évolution progressive dans les conditions du faciès des schistes bleus. Quatre
domaines métamorphiques, d'orientation Nord-Sud et d'extension latérale faible (inférieure à 5
km), ont été identifiés. Ils soulignent l'augmentation progressive, d'Ouest en Est, des
conditions "P-T" depuis 8 kb pour 300°C vers 13 kb pour 450°C. L'ensemble des unités ont
donc été enfouies à des profondeurs de 20 à 35 kilomètres avec des paléo-gradients
thermiques de 25 à 30°C/km. L'analyse des fluides piégés dans les structures tardives
montrent systématiquement des compositions chimiques proches de celle de l'eau de mer. Il
s'agit de fluides de nature biphasée NaCl-H2O avec des teneurs en sel de 3.5wt%. La
géométrie actuelle des Schistes lustrés du Queyras, correspondant à un prisme asymétrique à
pendage Ouest de trente degrés, résulte d'un basculement vers l'Ouest de plusieurs dizaines de
degrés réalisé lors du stade de collision. L'ensemble de ces données est donc compatible avec
l'image d'un paléo-prisme d'accrétion, tel qu'il peut être reconnu et décrit dans les marges
actives fossiles et actuelles, déformé tardivement lors de la collision alpine.
-Les zones éclogitiques qui se caractérisent par l'abondance des ophiolites (basaltes,
gabbros et serpentinites) par rapport aux sédiments océaniques et l'intercalation de lambeaux
de croûte continentale avec les unités océaniques. Les conditions P-T de ces unités sont
hétérogènes avec de fortes sautes en pression mais témoignent toujours d'un paléo-gradient
Conclusion générale
thermique faible, de 4 à 6°C/km, typique des zones de subductions actuelles. Les roches
crustales sont ainsi portées à des profondeurs qui sont celles du manteau dans un contexte de
subduction. Les zones éclogitiques correspondent alors à l'image d'un complexe d'accrétion
profond, actif durant la subduction, constitué de péridotites partiellement hydratées et de
faibles volumes de roches crustales, échantillonnées à différentes profondeur le long du plan
de Benioff. Le Monviso, en particulier, ne peut plus être considéré comme une portion
continue, de 5 à 6 km d'épaisseur sur 20 km de long, de lithosphère océanique subduite et
exhumée. Il reflète au contraire l'accrétion de différents morceaux d'une lithosphère océanique
détachés à différentes profondeur le long de la zone de subduction et stockés à une vingtaine
de kilomètres de profondeur.
Ainsi, les forts constrastes lithologiques, métamorphiques et géochronologiques entre les
différents ensembles constituant la zone Piémontaise mettent en évidence une discontinuité
structurale majeure entre Schistes lustrés du Queyras et domaines éclogitiques. La
structuration actuelle correspond en effet à la juxtaposition de deux prismes tectoniques
superposés:
Le prisme superficiel correspond à l'actuelle zone des Schistes lustrés du Queyras tandis que
le prisme profond correspond à l'actuel domaine éclogitique du Monviso et de Dora Maira. Le
contexte géodynamique global de la zone Piémontaise, à l'Eocène, est ainsi celui de différents
niveaux d'une zone de subduction intra-océanique dont les différents niveaux structuraux
(obduction, schistes bleus et éclogite) ont été en partie préservés.
2-LES MECANISMES D'EXHUMATION DES ROCHES DE HAUTE-PRESSION DANS LE ALPES
OCCIDENTALES.
L'exhumation des schistes bleus et des éclogites de la zone Piémontaise s'effectue de façon
diachrone, plus précoce pour les schistes bleus que pour les éclogites, et par des mécanismes
différents. Ce n'est qu'à partir de 30 Ma que (1) l'édifice actuel de la zone Piémontaise est
constitué et que (2) la fin de l'exhumation, c'est à dire dans les 20 derniers kilomètres
communs aux schistes bleus et aux éclogites, se fait avec des vitesses lentes, inférieures au
mm/an,  dans un contexte strictement collisionnel sous l'effet combiné de l'érosion et de
l'extension syn-convergence.
L'essentiel de l'exhumation des roches de HP s'effectue alors que la subduction est encore
active:
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-Pour les Schistes lustrés du Queyras, elle se caractérise par des vitesses d'exhumation
très faibles, inférieures au mm/an, résultant de la dynamique interne du prisme d'accrétion
tectonique superficiel. Les mécanismes d'exhumation impliquent des phénomènes combinés
de sous-placage et de chevauchements vers l'Ouest. Le processus d'épaissisement par sous-
placage est à l'origine de l'ensemble des structures ductiles générées dans les conditions du
faciès des schistes bleus, qui indiquent un important raccourcissement vertical. Les données
géochronologiques obtenues permettent de dater le fonctionnement d'un tel prisme, qui se
révèle être actif au minimum dès 60 Ma et cela jusqu'à la collision continentale. Il n'est pas
exclu que le phénomène de sous-placage et donc d'exhumation, s'initie dès le début de la
subduction.
-L'exhumation des unités éclogitiques se fait de façon très rapide avec des vitesses de
l'ordre de plusieurs cm/an. Cette dynamique caractérise le stade précoce de remontée depuis
les conditions éclogitiques jusqu'aux conditions schistes bleus (de 90-80 à 25-20 kilomètres
de profondeur). Un des aspects essentiel de cette dynamique d'échelle lithosphérique est que
plus les unités sont enfouies profondement plus elles remontent rapidement. L'exhumation
précoce s'effectue dans un chenal de serpentines dont la dynamique interne est induite par la
plaque plongeante. Le prisme serpentinisé pour se comporter comme un canal visqueux qui
peut potentiellement exhumer des corps éclogitiques plus denses que la matrice doit avoir:
  Une viscosité comprise entre 1020 Pas et 1021 Pas. De plus la différence de densité entre les
corps éclogitisés et la péridotite partiellement hydratée doit être comprise entre 100 et
400kg.m-3. Enfin pour être efficace en terme d'exhumation, le prisme de serpentine ne peut
être constitué que partiellement de péridotite hydratée entre 10 et 50% de serpentinisation et
sa taille critique doit être comprise entre 10 et 20 km de largeur.
3-L'EXTENSION SYN-CONVERGENCE.
L'ensemble de la zone Piémontaise des Alpes occidentales présente une importante
déformation extensive syn-convergence qui correspond à des structures contemporaines des
conditions du faciès des schistes verts mais également à l'ensemble de la déformation à la
transition ductile / fragile puis à la tectonique fragile. Le champ de déformation syn-schistes
verts, montre:
-Dans le Queyras une direction principale d'étirement Est-Ouest dominante avec une
disposition plûtôt radiale à l'arc alpin et une réorientation progressive des linéations à
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l'approche des nappes briançonnaises qui reflète en partie le jeu décrochant du contact
Briançonnais / Piémontais.
-Dans le Monviso, l'existence possible de deux directions d'étirement en faciès des
schistes verts.
L'analyse structurale de l'extension syn-convergence nous à permis de souligner les points
suivants:
-Pour les unités éclogitiques, l'ensemble des structures contemporaines du faciès des
schistes verts est le résultat d’une tectonique extensive. En effet, il existe une bonne cohérence
entre la géométrie des structures et leur interprétation cinématique. L'extension est
multidirectionnelle, localement cisaillante, et associée à un fort raccourcissement vertical qui
reflète l'exhumation, à vergence Ouest, par dénudation tectonique de l'ensemble du massif.
L’exhumation est donc, pour sa partie finale, controlée par une tectonique extensive qui
débute en conditions ductiles et se poursuit en conditions fragiles.
-Pour les unités schistes bleus du Queyras, le régime de déformation dans les
conditions du faciès des schistes bleus est à forte composante coaxiale, avec un fort
raccoucissement vertical, évoluant vers un régime cisaillant dominant dans les conditions du
faciès des schistes verts. Les structures contemporaines du faciès des schistes verts ont été
basculées de plusieurs dizaines de degrés. Leur géométrie initiale correspond alors à un plan
de foliation penté de quelques degrés vers l'Est, compatible avec une cinématique
d'exhumation en terme de chevauchements de ces unités vers l'Ouest, sur la marge
européenne. Les valeurs du basculement vers l'Ouest, selon un axe N150-N170, varient d'un
secteur à l'autre entre 39 et 60°. Le basculement au cours du temps s'accompagne par le
développement de failles normales conjuguées qui seront progressivement basculées. Seules
les failles normales fragiles, les plus tardives, n’ont pas été basculées.
L’étude détaillée des inclusions fluides nous a permis de montrer que  les structures à la
transition ductile / fragile observées dans les Schistes lustrés du Queyras se sont initiées dans
des conditions P-T de 360±20°C et pour des pressions de 3.5±1.5 kb, tandis que la
fracturation extensive débute dans des conditions de plus faibles températures (310±20°C) à
des niveaux structuraux très superficiels. Les différentes générations de structures extensives
sont calées temporellement par l'utilisation des datations traces de fission sur zircon et sur
apatite:
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-Dans les unités schistes bleus, l’extension fragile (T≈310±20°C) débute vers 24 Ma,
postérieurement à l’initiation du basculement, qui est donc antérieur à 24Ma.
-Dans les unités éclogitiques, l’extension fragile est plus tardive (âges TF sur zircon ≈
20 Ma) et ne s’accompagne d’aucun basculement.
-Les âges traces de fission sur apatite (≈ 10 Ma) montrent que l’extension, dans
l’ensemble de la zone Piémontaise, pour les derniers stades d’exhumation fonctionne alors
que la faisceau de faille de la Haute Durance  est déjà actif.
Ainsi, le régime en extension dans la zone Piémontaise des Alpes occidentales est précoce (24
Ma minimum), il s’initie alors que la chaîne est en raccourcissement global, synchrone du
fonctionnement des grandes structures chevauchantes et de l’écaillage crustal de la croûte
européenne. Il se poursuit aujourd'hui alors que le système alpin est toujours en convergence.
L’extension n’est donc clairement pas liée à des processus post-orogéniques de type "collapse
gravitaire" mais correspond à de l’extension syn-convergence.
4-LE CHAMP DE DEFORMATION ACTUEL ET LA GEOMETRIE CRUSTALE.
La combinaison des données issues de l'imagerie satellitaire et des données microstructurales
permet d'obtenir l'image du champ de déformation tardi-alpin de la zone Piémontaise. Il
correspond à la succession de deux régimes tectoniques:
-Le premier précoce correspond au fonctionnement de failles normales conjuguées
d'orientation N160 et N60 matérialisant une extension multidirectionnelle. Pour les Schistes
lustrés du Queyras, ce régime de déformation semble être en continuité avec le régime observé
à la transition ductile / fragile.
-Le second correspond au développement d'un régime fortement décrochant, senestre
le long des structures d'orientation N20-50 et dextre le long des structures d'orientation N160.
Cependant, bien que les décrochements semblent postérieurs aux mouvements normaux, il
n'est pas exclu que les fonctionnements normaux et décrochants des familles de failles soient
étroitement liés et en partie synchrones, à l'image de ce qui a été décrit dans la zone
Briançonnaise.
Le champ de déformation actuel des Alpes témoigne d'un important partitionnement de la
déformation à l'échelle crustale. En effet, les zones internes correspondent à une vaste zone en
transtension, avec l'inversion finale du front Briançonnais qui rejoue en faille normale depuis
14 Ma au minimum,  entre deux domaines transpressifs qui sont la zone Dauphinoise à
l’Ouest et la zone Sud-Alpine à l’Est. Des composantes rotationnelles, surtout localisées dans
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la zone Briançonnaise, sont accomodées par le fonctionnement du réseau de faille de la
Durance et par  des décrochements observés dans la zone Piémontaise.
La géométrie d’échelle crustale des zones internes se caractérise par la présence d'un coin de
manteau en position superficielle, à quelques kilomètres sous de la massif de Dora Maira.
Cette portion isolée de manteau apulien, froid et rigide, a joué, tout au long de la collision
continentale, le rôle d’un véritable indenteur qui a permis l'écaillage de la marge européenne,
constituant l’actuel sousbassement des domaines éclogitiques. Les données géophysiques
révèlent que ce poinçon mantellique est découpé en deux morceaux par l'intermédiaire d'un
système de failles inverses verticalisées en surface et dont le jeu en transpression est à relier à
celui de la ligne insubrienne. Le découpage du butoir mantellique a des conséquences
dynamiques importantes. Il est à l'origine du partionnement de la déformation à l'échelle
crustale dans les Alpes occidentales. En effet, dans un contexte de raccourcissement
horizontal global la partie inférieure du poinçon mantellique transfert la compression vers les
zones externes et l'avant pays européen, tandis que la partie supérieure du poinçon transfert la
compression vers le domaine Sud-Alpin et impose une extrusion verticale dans les zones
internes. Dans un tel régime d’extrusion verticale, l’extension accomode, vers la surface, les
déplacements différentiels entre les unités tectonométamorphiques. L’extension syn-
convergence est alors, en partie au moins, la conséquence d’un poinçonnement vertical généré
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Résumé
LA ZONE PIEMONTAISE DES ALPES OCCIDENTALES UN PALEO-
COMPLEXE DE SUBDUCTION : ARGUMENTS METAMORPHIQUES,
GEOCHRONOLOGIQUES ET STRUCTURAUX
Ce mémoire présente une approche pluridisciplinaire, pétrologique, tectonique,
géochronologique par traces de fission, et géophysique, de l'évolution géodynamique de la zone
Piémontaise des Alpes occidentales (géotraverse Pelvoux-Dora Maira du programme GéoFrance
3D). La zone Piémontaise correspond à la juxtaposition de deux domaines tectono-
métamorphiques métamorphiques majeurs:
-Les Schistes lustrés du Queyras présentent des chemins "pression-température" diversifiés mais
compatibles avec une évolution progressive dans les conditions du faciès des schistes bleus.
L'ensemble de ces unités a été enfoui à des profondeurs de 20 à 35 km avec des paléo-gradients
thermiques de 25 à 30°C/km.
-Les unités éclogitiques, correspondant au massif ophiolitique du Monviso et au complexe de
croûte continentale de Dora Maira, présentent des conditions métamorphiques hétérogènes avec
de fortes sautes en pression témoignant de profondeurs d'enfouissement supérieures à 50 km dans
un environnement thermique faible de 4 à 6°C/km.
Ces deux types de domaines sont interprétés comme différents niveaux d'une zone de subduction
intra-océanique, où les Schistes lustrés du Queyras, à forte composante sédimentaire et détritisme
océanique, sont assimilables à un prisme d’accrétion crustal tandis que les ensembles
éclogitiques correspondent à une portion d'un prisme profond constitué de péridotites hydratées,
associées à des morceaux de croûte océanique échantillonnés à différentes profondeur, le long du
plan de Benioff.
L'exhumation des schistes bleus et des éclogites s'effectue de façon diachrone, plus précoce pour
les schistes bleus que pour les éclogites, par des mécanismes différents, propres à la dynamique
interne de chacun des deux prismes, alors que la subduction est encore active. Ce n'est qu'à partir
de 30 Ma que l'édifice actuel de la zone Piémontaise est constitué et qu'il est mis en surface dans
un contexte strictement collisionnel sous l'effet combiné de l'érosion et de l'extension. Cette
extension syn-convergence débute dans les conditions du faciès des schistes verts et correspond
dans les domaines éclogitiques à une extension multi-directionnelle, localement cisaillante à
vergence Ouest, qui reflète l’exhumation par dénudation tectonique de l'ensemble des unités
éclogitiques. Par contre dans les Schistes lustrés du Queyras, les structures syn-schistes verts ont
été basculées vers l'Ouest de plusieurs dizaines de degrés au cours de l'exhumation. Le régime en
extension de la zone Piémontaise s'initie clairement alors que la chaîne est en raccourcissement
global, synchrone des grandes structures chevauchantes et de l'écaillage de la croûte européenne,
et se poursuit encore aujourd'hui alors que le système alpin est toujours en convergence.
La géométrie actuelle d'échelle crustale des zones internes se caractérise par la présence d'un coin
de manteau en position superficielle sous le massif de Dora Maira. Ce morceau de manteau
apulien, froid et rigide, a joué tout au long de la collision continentale, le rôle d'un indenteur
produisant l'écaillage de la marge européenne sous les zones internes. Ce poinçon mantellique,
est découpé en deux parties par l'intermédiaire d'un système de failles inverses verticalisées en
surface. Le découpage de ce butoir est à l'origine du partitionnement de la déformation récente à
actuelle des Alpes occidentales. L'extension syn-convergence dans la zone Piémontaise est la
conséquence du poinçonnement vertical généré par le racourcissement NW / SE enregistré à
l'échelle des plaques.
Mots clés: Alpes occidentales, zone Piémontaise, métamorphisme HP-BT, subduction intra-
océanique, exhumation, extension syn-convergence, indenteur mantellique.
Abstract
THE PIEMONTESE ZONE (WESTERN ALPS)A PALEO-SUBDUCTION
COMPLEX : METAMORPHIC, GEOCHRONOLOGIC AND STRUCTURAL
EVIDENCES.
This PhD Thesis presents a multidisciplinary approach (petrology, tectonics, fission-
tracks chronometry and geophysics) of the geodynamic evolution of the Piemontese zone
from the western Alps (Pelvoux-Dora Maira geotraverse of GéoFrance 3D programm).
This zone corresponds to the tectonic juxtaposition of two main domains :
-The Queyras Schistes lustrés in which different metamorphic P-T paths, reflecting a
progressive evolution under blueschist facies conditions, have been recognized. These
rocks have been buried at depth of 20-35 km under paleo-gradients of 25-30°C/km.
-The eclogitic units (Monviso and Dora Maira massifs), characterized by heterogeneous
high-pressure conditions (numerous pressure gaps), reflecting contrasted conditions of
burial under a very low thermal gradient of 4-6°C/km.
These two domains are interpreted as the remnants of different structural levels of an
intra-oceanic subduction zone. The Queyras Schistes lustrés, with an important meta-
sedimentary component and ocean-derived detritism, are regarded as a crustal
accretionary wedge, while the eclogitic units corresponds  to a deep-seated wedge
composed by serpentinized peridotites and crustal slices sampled at different depths along
the Benioff zone. The exhumation of blueschists  and eclogites is diachronous and
achieved, while subduction was still active, throught contrasted mechanisms. The tectonic
pile of the Piemontese zone was created at 30 Ma and its exhumation achieved by the
combination of erosion and extension. This syn-convergence extension occured under
greenschist facies conditions corresponds to the tectonic denudation, toward west, of the
eclogitic massifs. In the Queyras Schistes lustrés, the greenschist facies related structures
have been tilted toward the west during the exhumation. In the Piemontese zone,
extensional tectonics was synchronous of thrust development and shortening of the
european foreland and is still active today.
The crustal scale geometry of the internal zones is characterized by the occurence of a
mantle identor. This rigid, apulian, mantle back-stop was responsible for the stacking of
deep crustal slices derived from the european margin. The mantle identor is divided in
two units by crustal scale inverse faults and promotes the present-day strain partioning of
the western Alps. In this context, syn-convergence extension corresponds to the
accomodation of the vertical identation of the HP units, in relation to the continous NW /
SE convergence.
Key words: Western Alps, Piemontese zone, HP-LT metamorphism, intra-oceanic
subduction, exhumation, syn-convergence extension, mantle back-stop.
